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BRIEF NOTES ABOUT DEVELOPMENT OF THE PHYSICAL 
ASPECTS OF ICE MOVEMENT 


R. FINSTERWALDER 


The physical aspects of ice movement include causes and conditions as well as the 
detailed study of the movement itself, the thermodynamic of ice in all its forms, 
laboratory tests, observations and measurements of movement of glaciers, ice caps 
and polar inland ice. 


When treating the history especially in a symposium at Chamonix we may 
begin with the observations of Saussure, the famous first climber of Montblanc. 
He founded the expression «glacier» and discerned at first the moving «glacier» 
from other ice. He found that the glacier-ice originates from water-soaked snow. 
That was also a fundamental knowledge concerning the structure. 


The first surveys of ice-movement was done incidentally by Hugi on the Unteraar- 
Glacier since 1830. He had built on a middle-moraine a hut, this hut has travelled 
during a year 110 m and did so also during the following years. 


Much better measurements were performed by Agassiz and his friends, they 
laid straight profiles across a glacier by the aid of stones and measured the amount 
which every stone travelled during the next years. Thus they found a movement 
similar to the flow of a river. This method of stone-profiles was used with great conse- 
quence by Forel and Mercanton on the Rhone-glacier. Since 1875 on six profiles 
every year a new straightline was marked by stones. All these stones were measured 
every year until 1915, thus the «stream-lines» of ice movement were fixed and also 
the yearly amount of ice movements during 40 years was found at practically each 
point of the tongue. As during this period the great retreat of alpine glaciers and 
also of the Rhone-glacier occured, one had found the influence of glacier retreat to 
the ice movement. — 

If we read the famous book «Gletscherkunde» of the Swiss geologist Albert 
Heim, written in 1885, we find there many various theories about glacier-movement, 
its causes and sources, correct. half correct and wrong explanations. At that lime S. 
Finsterwalder formulated one of the laws of normal glacier-movement. The essen- 
tial point is the continuity of moved ice. When the ice is moving continuously on all 
places one obtains the geometric or cinematic theory. A particle of firn above the 
firn-line is going through the glacier in a continuous line and comes out on a place 
of the tongue. In this way each point of the firn basin corresponds to a certain point 
of the tongue. By that the firn-basin is geometrically «abgebildet» (projected) to the 
tongue. Taking into account also accumulation and ablation we obtain the concept 
of the «streaming» glacier. Most of the apparent properties of the real glaciers espe- 
cially the different morains and their behaviour can be explained by this theory. 

; A further development of the knowledge of ice-movement was reached by 

Somigliana 1921 on the base of the theory of viscose fluids using the differential- 
equations of Navier-Stokes with several simplifications. It became possible to calculate 
the depth of glaciers. Lagally improved and extended the theory and results of 
Somigliana. He evaluated a constant coefficient of viscosity and proved it by several 
calculations using the known angle of slope of ice surface and the ice velocities as 
well as the depths of glaciers obtained by bore holes or ice soundings.— A difficulty 
~ arose by the fact that the ice-movement on the ground of the glacier is apparently 
not zero in all cases but Lagally found a solution also for this case. 


In the meantime several new facts were derived from photogrammetric measu- 
ring of ice movement on the Alai-Pamir-Expedition 1928-and the Nanga Parbat- 
Expedition 1934. On slowly moved glaciers the streaming of ice corresponding to the 
geometric theory of S. Finsterwalder was proved and also calculating the depth of 
glacier corresponding to Somigliana and Lagally gave good and convincing results. 
Also the pollenanalytical investigation of Vareschi 1942 confirmed these results. 
The original firn-layers can be found by this method quite undisturbed many years 
later in the tongue-area. But on rapidly moved glaciers discontinuities were found 
by photogrammetric measures. Especially very near to the border of ice small zones 
of high mobility exist, the ice velocity is rising in these zones from almost zero to 
the maximum value in the cross-profile. Between these zones of high mobility nearly 
the entire glacier is moving with rather uniform velocity, it moves like a bloc but 
is broken into «Schollen». This bloc-Schollen-movement takes place on most of the 
large Greenland glacier tongues but also.on some special Himalayan- and on many 
Karakorum-glaciers. It seems also to occur on quickly advancing glaciers, it took 
place especially with the great advance of glaciers in the Alps at 1850; many tongues 
were moving then in this way. 


Another kind of indiscontinuities of movement the geologist Philipp had abserved. 
The movement occurs by finite pushes along shear planes. Though many outer obser- 
vations go in this direction one could not prove such kind of movement by measure- 
ment, especially the results of the pollenanalytical investigations of V. Vareschi 
1942 demonstrate, that greater discontinuities cannot be caused by finite movements 
along shear-planes. Latest measurements on stagnating glacier tongues seem to prove 
that in these cases the Philipp-theory is of real value. 


Of rising importance for real knowledge of ice-movement is the study of ice 
physics. In this respect the book of Hess, « Die Gletscher » 1902 is of great value. 
Hess has made many measurements of temperature in the inner part of glacier, he 
studied also the structure of ice. He utilized all the results reached until then by 
Helmholtz, Tyndall, Forel and others in a critical and scientific manner and extended 
them by own measurements and calculations. The pressure-melting of ice and the 
plasticity of the ice crystals were analyzed as essential bases of ice-movement and 
also the analogy of the behaviour of ice with the metals under high pressure has 
been proved by him (p. 318). The ice-crystals were furtheron object of widespread 
an intensive investigation with special respect to their connection with ice moyement. 
Dr. Seligman and his colleagues have done very valuable work in this area especially 
in using and utilizing the famous laboratories on the Jungfraujoch. Certainly research 
of that kind will bring forward our knowledge about ice-movement also on our. 
symposium. I mention in this respect the « gefiiSekundlichen » investigations of the 
Innsbruck-school of Prof. Sander, Untersteiner and Schwarzacher. I mention also 
the modern book of Schoumsky, Moscow, Principes de Glaciologie structurale, 
translated by Bauer, Strasbourg..I mention the very modern physico-chemical 
research-work of Prof. Renaud, Lausanne, and that of Nakaya, Japan. 


We have reached now almost the newer development the further notes may bring 
the connection of history with actual work. 


Here we have to mention the theory of «extrusion-flow» based by Demorest 
and by Streiff Becker 1938 on different observations. Characteristic is the assumption 
that lower layers of glaciers are moving faster than the upper as the lower are more 
mobile under the pressure by the upper lagers. Demorest drew the theory from the 
aspect of deglaciated areas in Greenland, Streiff-Becker form calculation so the ice 
balance in steep glaciers. For proving the theory it is apparently of value to perform 
measures in the inner parts of the glaciers. In this very diffimatter Perutz was a pioneer. 
He performed a vertical bore hole in the Jungfrau-firn, Afterwards he measured 
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the inclinations of the bore hole deformated by the movement and found the velocity 
was lower with rising depth. 

An other theory is that of rotational slipping explained by Lewis 1949, the 
movement occurs along rotational thrustplanes especially on cirque glaciers, where 
field observations are without doubt at least partly in favour of this theory, this is 
the case also with respect to the glacial erosion. There seems to be some relationship 
to the mentioned Scherflachen-theory of Philipp. 

New aspects for the knowledge of ice-movement were reached by the theory 
of plastic deformation of ice and ice crystals. The plastic behaviour of ice was proved 
by Glen and Steinemann independently at Cambridge and Davos. They found the 
strain-rate to increase much more rapidly with increasing stress than was to expect 
according to the viscous theory. — A decisive progress we owe Dr. Seligman and 
the English Glaciological Society. They brought together the glaciologists, metal- 
lurgists and rheologists in a very fruitful joint meeting and a further teamwork. 
Orowan and Nye made the simplifying assumption, that ice remains rigid when 
strain is below the critical value of yield stress, then with greater stress the flow rate 
increases as fast as desired. Nye showed, that this correlates the depth with the surface 
slope of many alpine glaciers and under simple assumptions also of the Greenland 
ice-cap. In a further investigation 1952 Nye made a more detailed calculation for the 
case of a wide glacier on a bed whose slope changes slowly. He found the passive 
extending flow and the active compressive flow. The latter gives a plausible explanation 
of the erosive power of glaciers as well as of the depth of crevasses. — A recent paper 
of Lliboutry about more detailed calculation of plastic behaviour of glaciers has 
arisen a very interesting discussion still going on with Nye. 

Further development made it necessary to prove the new results by field work 
on the real glacier. For this purpose Glen dug a tunnel at a critical place on the foot 
of the large ice fall of the Austerdalsbreen in Norway. It is to hope that we will hear 
in the symposium about the results. 

Very valuable work in similar direction we ow Haefeli. He is leading scientist 
in soil mechanics and modern snow research, he has developed the famous research 
station on Weissfluhjoch, he studied the plastic behaviour of ice and the plastic 
contraction of tunnels. In this respect he gave a valuable example followed by others 


with considerable sucess. Haefeli treated the mechanics of extraordinary glacier _ 


advances as well as the relation between glacier variation and glacier movement 
especially on the tongues and their snouts. 

At last a research of the glacier movement itself in special connection with their 
vertical component may be mentioned. It was performed at the Hintereisferner by 
Schimpp using widespread geodetic observations on eleven profiles during 2 years. 
He proved among other facts the travel of the yearly pressure-wave along the whole 
glacier and showed the very negative icebalance of the whole glacier and proved 
the tongue to be too little moved compared with its size. 

The notes I have given above should not constitute a complete review, but 
they may charakterize the field of our symposiums work. For greater ommissions 
I ask forgiveness. The symposium gives the possibility to fill out the gaps of my 
notes. But I hope that I have shown the importance of the scientific problems we have 
to discuss. May the comparison of the results and the common work of the assem- 
bled specialists be most fruitful. 


~*~ 


ESSAI DE DETERMINATION PAR PHOTOGRAMMETRIE 
DE LA VITESSE. SUPERFICIELLE D’UN GLACIER DU 
GROENLAND 


M. BAUSSART 
Ingénieur Géographe 


Entre le 6 et le 17 juillet 1957, l’expédition glaciologique internationale au 
Groenland 1959-60 a effectué, avec le concours du Ministére Frangais de la Défense 
nationale, des vols de reconnaissance sur la céte Ouest du Groenland en vue de pré- 
parer la prochaine expédition. 

Des couvertures photographiques ont notamment été effectuées, 4 quelques jours 
d’intervalle, sur les fronts de vingt grands glaciers se jetant dans les baies de Disko 
et d’Umanaq. 

Le probléme était de savoir s’il était possible, a partir des films obtenus, d’éva- 
luer les vitesses superficielles du déplacement des glaciers. L’essai a porté sur 
l’un de ces glaciers, 1’ Umiamako Isbrae, photographié les 12 et 17 juillet 1957. Il a 
été effectué par le Service de la photogrammétrie de |’Institut géographique national 
Francais. Les résultats en seront donnés aprés un exposé de la méthode utilisée. 


* 
* * 


La faiblesse des valeurs des déplacements a mesurer exigeait le recours a une 
méthode assez précise, tandis que l’indétermination sur les éléments de départ ne 
permettait pas d’espérer une trés grande précision absolue. C’est donc dans la recherche 
de ’homogénéité locale et de la précision relative qu’ont été effectués les essais. 

Deux raisons expliquent essentiellement |’insuffisance des éléments de départ : 
le choix du film comme support sensible et l’absence de données au sol ou en vol. 

Il est compréhensible que la facilité de la manipulation d’une chambre 4a film 
ait incité a son utilisation, mais le film subit, aprés la prise de vues, des déformations 
locales qu’il est difficile de pallier. Leur influence, surtout importante sur les déter- 
minations altimétriques, ne serait pas grande sur la restitution planimétrique, si 
la transmission nécessaire d’échelle ne devait s’effectuer, entre les couples successifs 
de clichés, par des lectures d’éloignement. 

Il en est résulté que les déformations du film gnt rendu difficiles et quelque peu 
aléatoires ]a reconstitution précise des faisceaux perspectifs, leur orientement relatif 
deux par deux dans chaque couple et la connexion sur l’appareil de restitution de 
plusieurs couples successifs pour aller de la terre ferme sur un des bords des glaciers 
jusqu’a |’autre bord. Il est indéniable que l’emploi de plaques eat été bien préférable, 
d’autant plus que les données de base étaient pratiquement inexistantes. 

Il n’y avait, en effet, aucune préparation au sol et le seul élément donné était 
altitude de vol, considérée comme constante et égale A 5.000 m. S’il n’était pas 
indispensable de faire des déterminations au sol, il aurait été néanmoins indiqué 
dutiliser les indications d’appareils auxiliaires comme le statoscope (pour les varia- 
tions d’altitude de l’avion) ou l’enregistreur de profil (qu’on aurait étalonné sur la 
mer toute proche). 

La navigation proprement dite a été effectuée assez correctement, bien que d’une 
maniére un peu sommaire. Le recouvrement entre couples est exagéré (prés de 90 v4) 
et les lignes de vol, pour un méme glacier photographié a cing jours d’intervalle, ne 
sont pas assez voisines l'une de l’autre. Les clichés sont excellents malgré la difficulté 
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d’obtenir une exposition correcte a la fois sur le glacier et sur le rocher. Mais les 
tirages exécutés a partir du film étaient inexploitables parce que trop contrastés : 
de trés bons tirages ont été obtenus a l'Institut géographique national grace a la 
tireuse électronique. 

Enfin il y a lieu de signaler que les caractéristiques optiques dela chambre de 
prise de vues n’ont pu étre obtenues: Je tirage n’était connu qu’approximativement 
et la distorsion inconnue. 


En dépit de ce manque d’information, il a été jugé nécessaire d’utiliser une 
méthode précise de détermination: les clichés ont été exploités sur un appareil de 
restitution de 1°" ordre, le stéréotopographe Poivilliers type B. Un aérocheminement 
a été exécuté pour la mission du 12 juillet entre 2 points pris sur la bordure septen- 
trionale du glacier et 2 autres choisis sur la bordure méridionale; on a noté au passage 
Jes coordonnées de 15 points pris sur Je glacier. Puis un autre aérocheminement a 
été réalisé sur la mission du 17 juillet, a partir des mémes 4 points d’appui et en 
enregistrant les nouvelles positions des 15 points du glacier. 


Nee fpcnne : 2 oh ew . 
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L’échelle a été calculée a partir de l’altitude de vol et de la distance focale de 
la chambre de prise de vues. Le basculement approximatif des couples a été établi 
a partir de la surface de la mer et d’un profil en Jong du glacier. 

L’excellente fermeture du deuxiéme aérocheminement sur le premier (2/10 de 


BR) 


mm) prouve la bonne homogénéité de l’ensemble du travail dont on a ainsi une 
échelle sinon exacte, du moins constante, ce qui est l’essentiel. 


* 
* * 


Le graphique ci-contre, établi 4 l’échelle du 1/15.000, et reproduit a l’échelle 
du 1/37.500, donne les déplacements des 15 points choisis sur le glacier. 

L’examen de la distribution des déplacements fait ressortir deux constatations 
normales : 

— la vitesse superficielle croit lorsqu’on s’approche de la mer. 
— le glacier présentant une rive concave, la vitesse est d’autant plus grande qu’on 
s’en approche tandis qu’elle est presque nulle sur la rive opposée. 

La mesure des déplacements donne d’autre part une vitesse superficielle moyenne 
de 20 m (14/10 de mm au 1/15.000) pour 5 jours, soit une vitesse diurne moyenne 
de 4 m. L’erreur moyenne sur cette détermination peut étre évaluée a 1 ou 2/10 de 
mm au 1/15.000, soit Om50 sur la vitesse diurne moyenne. 

Ces résultats assez encourageants permettent d’envisager, si l’on prend quelques 
précautions lors des futures prises de vues, une étude assez compléte et assez précise 
de l’écoulement de chaque glacier. Une évaluation pourrait étre ainsi faite de la 
facon dont chaque glacier évolue sur une période donnée et un bilan pourrait étre 
dressé pour l’ensemble du Groenland. 

A Vheure actuelle, les données sont encore insuffisantes pour un tel résultat qui 
serait extrémement intéressant pour les glaciologues. Mais l’évaluation des vitesses, 
peut-étre trés variables, de chaque glacier, permet dés a présent de fixer |’intervalle 
de temps auquel devront étre effectuées les prises de vues ultérieures. 

Les résultats obtenus dés ce premier essai prouvent en tout cas que, dans des 
pays difficilement accessibles, le recours a la photographie aérienne et a la photo- 
grammétrie peut, en évitant des séjours prolongés et des mesures forcément isolées, 
permettre d’obtenir certains résultats, dont la précision dépend essentiellement des 
précautions prises et d’une bonne connaissance des solutions a adopter. 


M. BAUSSART, 


Ingénieur Géographe 
al’Institut Géographique National Francais 
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MEASUREMENT OF ICE VELOCITY 
BY AIR PHOTOGRAMMETRY 


R. FINSTERWALDER 


If we intend to investigate the physics of ice movement the knowledge of ice 
velocities in all parts of a glacier or an ice cap is of essential value. On the same 
point ice velocity normally is constant on the whole but there occur also changes. 
They are caused by seasonal influences of the climate, by pressure waves running 
through the glacier, by oscillations of certain periods. The changes influence as well 
the horizontal as the vertical components of the velocities. Other changes occur with 
the variation of climate over longer periods. 

It is not easy to measure the ice-velocities as the ice surface alters nearly uninter-. 
ruptedly with accumulation and ablation. Greatest difficulties hinder the measure- 
ments in the inner parts of the ice. One has succeeded in mastering these difficulties 
to some extent by measuring the changing inclination of bore holes and the defor- 
mation of tunnel cross sections. For determining the surface velocities photogram- 
metry (*) has given good possibilities in some cases. One works with the terrestrial 
method repeating measuring photos perpendicular to the moving ice from fixed 
points set on solid ground, The repeated photo must be taken also strictly in the 
same direction. The differences of ice location caused by the ice movement can be 
measured from the photos using the stereoscopic effect with great accuracy and 
reliability. By this one obtains a high degree of accuracy. In addition to that it is 
not only possible to measure a few single points but complete areas as the parallaxes 
caused by the ict movement give a kind of plastic model-of the deformed surface. 
Reports about application and results of the method has been given several times 
in the literature, recently in (?). 

Recently one had the opportunity with the International Greenland expedition 
1957-60 to use at first by an essay also aerial photogrammetry for measuring in that 
way the ice velocities of glaciers. On a reconnaissance flight over the glacier tongues 
of West-Greenland, repeated after 5 days, one obtained vertical photos of the same 
tongues at different times. Again it was possible to compare these photos in order 
to derive from them the ice-movement which occurred during the time between the 
moments of exposure of the two photographs. But the parallaxes p which can be 
measured stereoscopically are influenced in this case not only by the ice movement 
which causes the parallaxes p, they are also affected by two facts: 

1) The directions of the two photographs are not the same. 

2) The positions of the camera are also not the same at the two moments. 
It is of course of advantage if the positions of the cameras are nearly the same and 
also if the directions of the photographs don’t differ much, but it is impossible to 
eliminate totally these influences 1) and 2) a priori during the flights. But there exist 
possibilities to take into account the mentioned influences at home. In the following 
a review concerning that is given in principle. We can assume that as well with the 
first flight as with the second more photographs have been taken in a strip with 
approximately 60% overlap. Then we can perform aerotriangulations from the solid 
borders of the glaciers across to the other solid border. By that we get the positions 
of all photos and also the directions of all camera-axes. The knowledge of the latter 
enables us to rectify the photographs and to convert them into strictly vertical pic- 
tures. By this the influence Nr. 1 is eliminated. For compensation the influence Nr. 2 
we can take into account the difference of positions between the two photographs 


11 


known by the aerotriangulations. The height difference of the two photographs under 
consideration can be compensated by enlarging the one photo in a rectifier. One can 
control this process as the same horizontal length of the object in the two pictures 
must be equal. We have now true vertical pictures, it is therefore easy to calculate 
the parallaxes ps; caused by the fact that the two pictures are not taken strictly from 
the same point. These parallaxes depend a) on the horizontal distance b between the 
two photographs. This distance is known as mentioned above from the two aero- 
triangulations. b) on the height differences dh of the ice surface. dh can be obtained 
by the successive photographs of the one flight and the respective aerotriangulation : 
The two photographs were plotted by a stereophotogrammetric instrument, one 
obtains in this way a contour plan of the ice surface and from it easily the height- 


differences dh. — By well known formula 
bye f 
(1) 2 Spe dh 


we can calculate ps. 

Now we can compare the two photographs taken at different tines and measure 
the parallaxes p = py + ps. We can subtract the calculated parallaxes ps from p 
and obtain easily the parallaxes p, caused only by the ice-movement. 

From the parallaxes py we obtain the displacements ds of the ice occured during 
the measuring interval dt by the simple formula 


(2) d. : 
Zz fi Sey cae Vv 
cee 


The velocity v is then ds : dt. 

In (2) his the height of the measured point below the camera in the air and f the cali- 
brated focal length. It is of advantage if we know the direction of the ice-movement, 
we measure the parallax p, parallel to this direction. Otherwise we measure p, in 
two perpendicular directions and add the components obtained in that way to a vector. 
These components and the vector lay normally in a horizontal plane. If we intend 
to determine also the vertical component of the ice-movement it is necessary to com- 
pare not single photographs of the two flights but to plot corresponding stereomodels 
of the two different flights and to compare these models. In this case it is not possible — 
as a rule—to use the stereoscopic effect for determining yv reep, ds. 

The photos of the mentioned reconnaissance flight over the glacier tongues of 
West-Greenland are treated by the method described above in principle. A special 
report will be given later. The mentioned flight was an essay; nevertheless the result 
was favourable. We are sure, that the result will be fully satisfactory when we repeat 
during the expedition EGIG itself the photos with better cameras and an aircraft 
especially adapted for precise aerial surveys. 


(*) R. FINsteRWALDER. Geschwindigkeitsmessungen an Gletschern mittels 
Photogrammetrie. Z.f. Gletscherkunde XIX, Bd. 1931, S. 252-263. 

(?) W. Hormann. The advance of the Nisqually-glacier between 1952 and 1956. 
Association Internationale d’Hydrologie Scientifique. Assemblée générale de Toronto 
1957. Comptes-Rendus et Rapports de la Commission des Neiges et des Glaces. 

W. PiLtewizer. New knowledge about bloc-movement of glaciers. Ibid. 
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MESURES GEODESIQUES POUR L’ ANALYSE RELATIVE 
DU COMPORTEMENT D’UN GLACIER 


WALTHER HOFMANN, Miinchen 


Entre 1952 et 1956, Vavance du Glacier NisqguALLy (Mt. Rainier, NW-USA.) 
a été étudiée. Cette étude a conduit 4 mettre au point une méthode dont le dévelop- 
pement semble permettre de juger !’état du glacier par les seules mesures géomé- 
triques. 

La vitesse superficielle du glacier a été terminée sur un profil transversal de la 
langue a l’aide d’un levé photogrammétrique. Il en résulta une augmentation moyenne 
de la vitesse de 38.7 % de 1952 a 1956. Un levé terrestre montre que l’augmentation 
moyenne de l’altitude du profil étudié pour la méme période fut de 11 m. 

Si nous admettons une augmentation constante de la vitesse dans la section totale 
du profil étudié, nous en déduisons pour 1956 une augmentation de 47 °%% du débit a 
travers le profil par rapport a celui de 1952. Le glacier se trouve dans un état station- 
naire, si |’ablation endessous du profil étudié a augmentée de 47 °% pour compenser 
TYaugmentation du débit; ceci est en partie réalisé par l’avance du glacier dont la 
langue descend a des altitudes plus basses oti la température moyenne est plus élevée. 
Cependant, d’aprés les travaux de H. Hoinkes et N. Untersteiner (:), l’ablation due 
a lVapport calorifique par convexion ne joue qu’un réle secondaire. L’augmentation 
de V’ablation par l’avance de la langue glaciaire du Glacier Nisqually dans des zones 
a altitude un peu plus basse peut donc étre négligée. C’est pourquoi il faut attribuer 
Y’augmentation de l’ablation essentiellement a l’augmentation de la surface soumise 
au rayonnement, c.a.d. a l’augmientation de la surface du glacier endessous du_ profil 
étudié. Le glacier se trouvera donc a |’état stationnaire si la surface en amont du profil 
aura elle aussi augmenté de 47 % a partir de 1952. 

Le levé topographique de 1956, comparé a celui de 1952, permet une facile 
vérification de cette conclusion. Pour le Glacier Nisqually, il résulte de cette comparai- 
son gue la surface endessous du profil étudiéa augmenté de 53 % de 1952 a 1956. 
L’avance du glacier a donc dépassé l’état stationnaire d’environ 6 %. 

S’il est un peu osé de tirer des conclusions de cet unique exemple, il n’en reste 
pas moins que le développement de cette méthode et son application a d’autres 
glaciers devraient étre tentés. Il semble possible de juger de |’état d’un glacier (en 
progression, stationnaire ou en régression), si notre méthode résiste a |’épreuve, 
a partir des mesures géodésiques suivantes : 

1. Déterminations réitérées de la vitesse superficielle d’un ou de plusieurs profils 

A des intervalles adéquats dans la langue glaciaire. 

2 Détermination des altitudes moyenne relatives de ces profils. 

3 Détermination des surfaces endessous de ces profils. 

La détermination de l’augmentation relative du débit présuppose la connaissance 
de la forme du lit du profil. Un seul levé sismique suffirait. 

E Quant au probléme de l’influence de la variation de l’ablation sur la véeriation 
d’un glacier, seules des mesures d’ablation et de bilan radiatif pourront donner une 
réponse sure. 


(:) H. Horvxes und N. UNTERSTEINER: Warmeumsatz und Albation auf Alpen- 
gletschern. — Geografiska Annaler, XXXIV, 1-2, 1952, S. 99-158. 
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COMPORTEMENT DES GLACIERS ALPINS FRANCAIS 
DEPUIS 1930 


MM. GARAVEL et POGGI 
du Centre d’Etude et de Documentation Nivo-glaciologiques de Grenoble 


L’Administration des Eaux et Foréts francaise effectue périodiquement des 
levés topographiques intéressant une treniaine de glaciers dont 25 alpins. 


Ces opérations consistent essentiellement en 1’établissement d’un ou plusieurs 
profils transversaux et le relevé du contour du front. 


Il a été rendu compte des observations effectuées antérieurement a 1931 dans 
le tome VII des Etudes Glaciologiques. 

Depuis cette date, la documentation rassemblée n’a pas fait l’objet d’un dépouille- 
ment d’ensemble. 


Bien que cette méthode d’étude des langues glaciaires ne soit pas exempte de 
critique, nous avons estimé utile de procéder a ce travail. 


Nous retiendrons ici les seuls renseignements concernant les modifications 
d’altitude de l’extrémité du glacier (matérialisée par le point d’émergence de 1|’émis- 
saire ou de celui des émissaires naissant le plus en aval) et les variations du niveau 
de la glace dans un ou plusieurs profils en travers. Lorsqu’il n’a pas été possible de 
préciser la variation d’altitude du front, nous avons indiqué le déplacement horizontal 
de Vextrémité du glacier. 


Nous donnons ces renseignements pour chacun des glaciers intéressés, selon la 
chronologie des observations propre a chacun d’eux. 


L’évolution globale périodique est indiquée dans 2 tableaux récapitulatifs. 


COMMENTAIRES : 


— La régression des langues glaciaires est générale, 4 une exception prés, explicable 
par des conditions de gisement particuliéres. 


— La perte d’épaisseur des langues glaciaires est générale. 
CONCLUSION : 


Au cours de la période considérée, les glaciers alpins francais n’étaient mani- 
festement plus en harmonie avec le climat. 
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2) L’>ARGENTIERE 


A) LISTE DES GLACIERS EN OBSERVATION 


Département 


Haute-Savoie 


» 


3) GLACIER DES Bots-MER DE GLACE » 


4) Les Bossons 
5) TACONNAZ 
6) TRE-LA-TETE 


7) BIONNASSA Y 


8) SOURCES DE L’ISERE Savoie 


9) SouRCE DE L’aRC 
10) MULINET 
11) GRAND-MEAN 
12) Les EveTTES 
13) ARNES 
14) GEBROULAZ 
15) SAINT-SORLIN 
16) QuUIRLIES 
17) MALATTRES 
18) Le SABLAT 
19) SARENNES 
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21) LA SELLE 
22) CHARDON 
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B. VARIATION DU NIVEAU DE LA GLACE DANS LA PARTIE BASSE DES GLACIERS 
a ee SEIS EEECISSSES NE sesEIE InN SNE un SEES Tan 


Glacier Période Variation moyenne du niveau du glacier 

L’ ARGENTIERE 1932/52 — 45.05 

MER DE GLACE 1931/50 — 33.90 

Lrs BossONs 1931/49 Profil supérieur : — 52.45** 
1931/46 Profil inférieur : — 12.36** 

TACONNAZ 1935/48 Profil supérieur : — 41.68** 

TRE-LA-TETE 1930/50 — 32.19 

BIONNASSA Y 1930/50 — 24,98 

SOURCES DE L’ARC 1931/50 Profil supérieur : — 36.74 
1931/46 Profil inférieur : — 1.60** 

Les EVETTES 1931/50 Profil supérieur : — 52.10 
1931/37 Profil inférieur : — 18.02** 

GEBROULAZ 1930/49 — 23.17 

LA SELLE 1929/51 Profil supérieur : — 24.34 

Lr CHARDON 1935/50 — 15.70 

LA PILATTE 1930/50 Profil supérieur : — 28.70 
1930/48 Profil inférieur : — 28.84** 

GLACIER BLANC 1932/51 3 — 37.65 

GLACIER Noir 1932/51 — 15.17 


et > OO err 


** profil abandonné a la fin de la période 
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LE MOUVEMENT DE LA PARTIE CENTRALE DE 
L?INDLANDSIS DU GREENLAND 


L. TSCHAEN et A. BAUER 


RESUME 


Les résultats du nouveau calcul des positions des balises, implantées et mesurées 
par les Expéditions Polaires Francgaises en 1950, sont comparés aux positions des 
balises sauvées et mesurées par le S.I.P.R.E. (Snow Ice and Permafrost Establish- 
ment) en 1955. Aucune conclusion ne semble possible sur le déplacement de ces 
balises, 4 part un vraisemblable déplacement vers le sud-ouest sans qu’il soit possible 
d’en évaluer l’ordre de grandeur. Par contre, la balise M 100 semble stationnaire, 
alors que la Station Centrale s’est déplacée de 170 m/an dans la direction 206°. 
Aucune conclusion sur le déplacement vertical ne peut étre tirée de la nouvelle 
détermination de l’altitude de la Station Centrale qui était de 2964,9 m en 1950. 


INTRODUCTION 


. Déterminations des Expéditions Polaires Francaises : 
. Déterminations du S.I.P.R.E. 
. Comparaison des données E.P.F. 1950 — S.I.P.R.E. 1955 par Wallerstein (1958) 
. Nouvelle comparaison des données E.P.F. 1950 — S.I.P.R.E. 1955 
4.1. Balises M 102 4 M 160 
4.2. Comparaison des points astronomiques 
4.2.1. Balise M 100 
4.2.2. Station Centrale 
5. Altitude de la Station Centrale 1950 
Bibliographie 
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INTRODUCTION 


L’étude détaillée de la calotte froide du Jungfraujoch a permis au Prof. Haefeli 
de déterminer les proppriétés rhéologiques de la glace d’un Glacier froid. Il a été 
possible d’extrapoler ces données a4 |’Indlandsis du Groenland (Haefeli, 1956) Nye 
avait déja obtenu les mémes valeurs (Nye, 1951). 

Calculant les vitesses superficielles de la partie centrale de |’Indlandsis du Groen- 
land, Haefeli a obtenu, pour un profil est-ouest a la latitude 70° N les vitesses suivantes, 
en supposant la vitesse de glissement au sol nulle et une courbe des vitesses para- 
bolique en profondeur : 


= accumulation moyenne annuelle 
= distance comptée vers l’ouest 4 partir de la créte du profil 
= altitude égale a l’épaisseur de la glace 


NS 8 


o 


Vitesse superficielle position altitude 
m/an m 
17 Station Centrale 3000 
50 2500 
87 2000 
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Ces valeurs semblent vraisemblables. Néanmoins, il est impossible d’utiliser cett® 
formule jusqu’au bord de 1’Indlandsis, les conditions aux limites n’étant plus Jes 
mémes. 

Le calcul donne pour le Camp IV des Expéditions Polaires Frangaises 
(a = 0,30 m, z = 1000 m, x = 500 km) : 


vx = 225 m/fan 


alors que la vitesse mesurée (Neviére, 1954) est de 40 m/an. 

La mesure directe des vitesses superficielles de la partie centrale de 1’Indlandsis 
du Groenland est donc un probléme capital pour le connaissance de la répartition 
des tensions dans une calotte glaciaire et des propriétés rhéologiques de la glace 
froide. 


1. Détermination des Expéditions Polaires Frangaises 


Le Groupe de Géodésie des Expéditions Polaires Frangaises a implanté en 1950 
une série de balises sur le profil Camp VI — Station Centrale. Les positions des 
balises et leurs altitudes ont été publiées (Neviére, 1954). Les données de cette publi- 
cation révélaient une contradiction interne, comme le distance géodésique Camp 
VI — Station Centrale était supérieure de 12 km a la distance astronomique. 

Grace aux Expéditions Polaires, un nouveau dépouillement des carnets d’obser- 
vation du Groupe de Géodésie a pfi étre effectué par le premier auteur de cet article. 
Le rapport complet sera publié par les Expéditions Polaires Francaises. Nous com- 
muniquons ici les résultats définitifs concernant la position et l’altitude des balises 
encore existantes sur le profil Camp VI — Station Centrale (tableau 1). 


TABLEAU 1 
E.P.B. £950 Wallerstein 1955 
Points te M L M 
. | 
Station Centrale 70°54’50’’ 40°37/20”’ 70°54/24’’ 40°37'57’’ 
M._ 160 70°39’52’’ 42°14’,7 70°39’,8 42°16’,5 
M 154 70°37’,8 42°28’,1 > 70°37’,8 42°29’ 5 
M 151 70°36’,7 42035’,2 70°36’,4 42935’.5 
M 149 70°35’,9 42039’ 8 70°36’,0 42°417,2 
M 141 70°32’,9 42°58',9 70°32’,8 43°00’,0 
M 136 70°317,1 43°10’,7 70°30’,8 43°11’,5 
M 134 70°30’,3 43°16’.0 70929’,7 43°19’.0 
M 129 70°28’ ,5 43927',5 70°28’,0 430287,5 
M 118 70°24’,8 43°950’,9 70°23’,9 43°50’,5 
M 112 70°22’,5 44°05’,3 70°22’,0 44°06’,7 
M 110 70°21’,7 44°10’,5 70°21’,0 44°11’,5 
M 102 70°18’,8 44028’ .6 70°18’,2 44029’ 9 
M 100 70°18'04’" 44033/18”” 70°18’03”’ 44034713” 


| 
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2. Déterminations du S.I.P.R.E. 


En 1955, un groupe du S.I.P.R.E. (Snow Ice and Permafrost a Research Esta- 
blishment, U.S.A.), sous la direction de C.S. Benson, a retrouvé un certain nombre 
de balises des E.P.F. sur le profil en question. Ce groupe a rehaussé les balises fran- 
¢aises, les sauvant ainsi d’une disparition certaine. Les positions de ces balises en 
1955 ont été publiées (Benson & Ragle, 1956, Wallerstein, 1958). 


3. Comparaison des données E.P.F. 1950 — S.J.P.R.E. 1955 par Wallerstein (Waller- 
stein, 1958). 


Dans I’article cité, Wallerstein a comparé les données E.P.F. 1950 et S.I.P.R.E. 
1955, 
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Comme il ne disposait que des données erronées publiées par les E.P.P. (Neviére, 
1954), la comparaison n’a pas beaucoup de sens. Il en est de méme des conclusions 
glaciologiques tirées des vitesses superficielles des balises. 


4. Nouyelle comparaison des données E.P.F. 1950 — S.LP.R.E. 1955. 


Le tableau 1 donne les éléments de comparaison basés sur le nouveau calcul 
des positions des balises en 1950. 


4.1. Balises M 102 a4 M I60 

Les positions de ces balises sont données au 0’,1 prés. 

Les positions des balises E.P.F. 1950 résultent du calcul sur la loxodromie sanr 
tenir compte des changements de cap. Les distances entre les balises ont été détes- 
minées soit au compteur du weasel, soit par stadimétrie a l’aide de bases horizontales 
et verticales. ; 

L’erreur sur les latitudes peut étre estimée a + 0’,5. 

De plus, entre la distance géodésique et la distance astronomique des pontsi 
M 100 et Station Centrale, il y a une différence de 1,9 km (la distance géodésique 
étant la plus longue). Cet écart, que nous avons dt répartir sur le profil semble 
provenir essentiellement du troncon M 160 — Station Centrale. On peut donc estimes 
l’erreur sur les longitudes 4 + 1’. 

Les différences de longitudes et de latitudes entre les positions des balises en 
1950 et 1955 sont donc du méme ordre de grandeur que |’erreur sur ces donnée.r 

Nous devons done conclure qu’il est impossible de tirer de ces données les 
ordres de grandeur de la vitesse horizontale des balises pour l’intervalle de temps 
considéré, la précision de détermination des positions étant insuffisante. 

Seule une conclusion qualitative s’impose. Les latitudes des balises 1950 sont 
systématiquement plus fortes que celles de 1955. De méme, les longitudes des balises 
1950 sont systématiquement plus faibles que celles le 1955. Il semble probable que 
ces différences proviennent d’un faible déplacement des balises vers le sud-ouest 
suivant la ligne de plus grande pente. 


4.2. Comparaison des points astronomiques 


4.2.1. La balise M 100 : 

La balise Milcent (M 100), compte tenu de la précision des déterminations 
astronomiques faites par observation du soleil 4 l’aide d’°un Wild T 2, n’a pratique- 
ment pas bougé de 1950 a 1955. 

a 
4.2.2. Station Centrale 

Pour la Station Centrale, en plus des données du tableau 1, nous possédons 
encore des déterminations astronomiques faites par les E.P.F. en 1951. Les données 
figurent au tableau 2: 


~ 


TABLEAU 2 
SUAS int seas oe OR May Mee sak LNs ete te See VR ee 
Station Centrale Ie M 
E.P.F. 1950 70°54’50’’ 40°37/20’’ 
E.P.F. 1951 70°54'44’" 40°37/25”’ 
S:LP.R.E.. 1955 70°54'25”’ 40937/57”’ 
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Ces trois déterminations ont toutes été obtenues par observation du soleil avec 
un Wild T2 et a l’aide de plusieurs droites de hauteur. Les observations E.P.F. de 
1950 et 1951 ont été réduites a l’entrée de la Station Centrale, point astronomique 
de S.I.P.R.E. 1955. Les données sont donc comparables. Les erreurs sont aussi les 
mémes, + 3’ en latitude et + 5’ en longitude. 


Les variations sont données par le tableau 3: 


TABLEAU 3 
Station 
Cen:rale 1950-51 1951-55 1950-55 
dL — Ge. les £9047 eats 52" 
dM + SL4 ik a” ah 37” 


Si le déplacement de la Station Centrale de 1950 a 1951 est du méme ordre de 
grandeur que la précision des déterminations astronomiques, il n’en est pas de méme 
pour le déplacement 1950-1955. De plus, et c’est le point capital, les déplacements 
1950-1951, 1951-1955 et 1950-1955 sont proportionnels et doivent donc correspondre 
a un déplacement réel. 

Le calcul donne un déplament horizontal de |’ordre de 170 m/an dans la direction 
206°, ce qui est considérable. La direction est celle de la ligne de plus grande pente 
de l’Inlandsis dans cette région. 

Il appartient a 1’E.G.I.G. (Expédition Glaciologique Internationale au Groenland 
(1957-1960) de trancher cette question. 


5. Altitude de la Station Centrale 1950 


Le nouveau calcul du nivellement géodésique exécuté en 1950 par les Expéditions 
Polaires Francaises donne pour la Station Centrale une altitude de 2964,9 + 3 m. 

Pour les nouvelles coordonnées de la Station Centrale 1950, l’excellente carte 
W.A.C. (1952) donne une altitude de 2960 m. 

Il est naturellement impossible de comparer cette altitude a celle de la Station 
Eismitte de |’Expédition A. Wegener 1930-31, dont les coordonnées étaient 71° 
10’, 8 N, 39°56’, 2 W (Kohlschiitter, 1940). Cette station se trouvait 4 environ 38 km 
au nord-est de la Station Centrale. 

Admettant une pente uniforme dans cette zone, nous trouverions pour l’altitude 
de EIsmITTE, en partant de la Station Centrale, 3080 m, en accord avec la W.A.C. 
(1952). Cette altitude est plus forte que celles déterminées par l’Expédition A. Wegener, 
soit: 


Georgi (K. Wegener, 1933-1940) 2998 m 
Kopp (K. Wegener, 1933-1940) 3020 a 3040 m 
Brockamp (1951) 3033 m 


Il semble bien invraisemblable que l’altitude en ce point ait augmenté demuis 1930. 
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GEOPHYSICAL INVESTIGATIONS ON THE SALMON 
GLACIER BRITISH COLUMBIA 


J. A. JACOBS 
(University of British Columbia) 


INTRODUCTION 


Geophysical investigations were carried out during 1956 and 1957 on the Salmon 
and Leduc glaciers, which are situated near the coast of British Columbia opposite 
the southern tip of Alaska (approximately 56° 10’N, 130° 15’W). In 1956 the expe- 
dition was led by Professor J.A. Jacobs (then at the University of Toronto) and in 
1957 by Professor G. Garland (University of Alberta) and Dr. R.R. Doell (Massachu- 
setts Institute of Technology). Concurrently with these expeditions, an investigation 
of the vertical distribution of velocity in the Salmon glacier was carried out inde- 
pendently by Professor W.H. Mathews (University of British Columbia). In 1956 the 
studies were mainly seismic and gravity, and in 1957 mainly meteorological. Only 
those investigations which yield information on the mechanics of glacier flow will 
be discussed. The reasons for choosing the Salmon and Leduc glaciers were twofold — 
they lie between the glaciers from the Juneau ice field to the north and those of the 
Washington Cascade and Olympic mountains to the south on which work has already 
been done. Moreover Granduc Mines Ltd. were engaged in the exploration of a 

large copper deposit near the Leduc glacier and they afforded considerable help 
in the form of airborne support and the loan of a sno-cat tractor. 


VERTICAL DISTRIBUTION OF VELOCITY IN THE SALMON GLACIER 


The copper deposit of Granduc Mines Ltd. is very inaccessible being hemmed 
in by mountains. A tunnel between the seaport town of Stewart (25 miles away) 
and the mine was considered as one possible means of access. Since the proposed 

tunnel would pass beneath the Salmon glacier, it was necessary to determine the 
thickness of ice and to this end 6 holes were bored by thermal drilling. The first 
hole was abandoned at 1060 ft. because it became too crooked. This difficulty was 
largely overcome by rigidly attaching a 20 ft. length of pipe behind the heating element 
to guide it, and five other holes were sunk to depths of from 1625 to 2365 ft. before 
obstacles were reached that could not be penetrated after 24 hours of drilling - 
when it was assumed that the bedrock floor of the glacier had been reached. 
Professor W.H. Mathews arranged for one of the holes to be cased with 1620 ft. 
of aluminium pipe (14 inch diameter), capped on the bottom. The casing was lifted 
5 ft. off the bottom of the hole and suspended from a timber mat resting on the snow 
surface. Professor Mathews completed his first survey on May 4-7 th, 1956. The 
first 850 ft. were surveyed by means of a Parsons inclinometer, which records photo- 
graphically at a set time the position of a compass and pendulum suspended within 
the instrument. Since the pipe developed a decided bend at that depth, deviating more 
than 10° from the vertical, the lower part of the hole was surveyed by means of acid 
bottles. A second survey was made on:August 7-11th of the same year. Unfortunately 
the inclinometer was damaged at the 1300 ft. level and only incomplete readings of 
drift could be obtained below that level. 
S A third visit was made between June 30th and July 14th of the following year. 
After extensive digging the pipe was found 10 ft. below the surface bent nearly 
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horizontal beneath a mass of collapsed timbers. The pipe was cut below che bend 
but was found to be plugged, apparently by ice, at a depth of 34 gt., and surveys within 
the hole had to be abandoned. The longitudinal surface velocity gradient was however 
measured. 

The drill hole is on a relatively flat stretch of the glacier, about 2000 ft. from 
the south side and about 6000 ft. from the north, and very close to the firn line. 
Surface elevation (March 1956) was 4315 ft. and surface slope approximately 2° 00’. 
The valley walls have an average slope of about 30° and rise about 2000 ft. above 
the ice. Surface movement of the drill hole was 69.5 ft. in 94 days between May and 
August 1956 and 290 ft. in 423 days between May 1956 and July 1957. This corres- 
ponds to 0.654 ft/day and 0.686 ft/day for the two intervals. The 94 day displacement 
decreased very gradually from 69.5 ft. at the surface to about 65 ft. ata depth of 
875 ft. then more rapidly with increasing depth to 60 ft. 1000 ft. below the surface 
and to 50 ft, 1300 ft. down. Displacement at a depth of 1580 ft. in the pipe (actually 
1560 ft. vertically below the ice surface) was about 31 ft., and by extrapolation the 
sliding of the bottom of the glacier over the rock floor may have been as much as 
25 ft. The upper half of the glacier moved almost as a unit, the rate of movement 
increasing more rapidly near the base. Professor Mathews has written up a detailed 
account of these investigations and submitted them to the Journal of Glaciology. 


SEISMIC AND GRAVITY STUDIES 


These investigations were carried out from the middle of May until the end 
of August 1956. The seismic programme was organized by Dr. R.R. Doell (Massa- 
chusetts Institute of Technology) and Mr. J.R. Weber (University of Alberta) who 
was the seismologist on the expedition led by Col. P.E. Baird to the Penny Ice Cap 
in Baffin Island, 1952. In all 354 profiles were shot, using a HR seismograph supplied 
by Houston Technical Laboratories. The equipment worked extremely well and was 
used the following year in Northern Ellesmere Island. At first the equipment was 
mounted on two sledges, but later the work was considerably speeded up by the 
loan of a sno-cat tractor from Granduc Mines Ltd. When operations were transferred 
to the Leduc glacier, the seismic gear was mounted on a Bombardier tracked vehicle. 


The best results were obtained when the explosives were sunk about one or two — 


feet below the ice which itself was anything up to 20 ft. below the surface of the 
snow — excellent results were also obtained when the explosives could be lowered 
down waterholes (some of which were 10-15 ft. deep) on snow free surfaces. Preliminary 
seismic results indicate that the depth of ice is in the range 2,000 — 2,400 ft. which 
agrees with the results obtained by thermal boring. 

A very detailed gravity survey was carried out on the Salmon glacier and the 
surrounding snow field using a Worden gravimeter. At first the survey was carried 
out in loops tied to a chained and levelled base line with stations every 600 ft. As 
the firn line receded, severe crevassing made the work difficult and a survey was 
carried out using two transits located on adjacent mountains, controlled by as ystem 
of visual signals — it was estimated that the survey was accurate to about 2 ft. in 
10,000 ft. The results of these investigations have been delayed since most members 
of the expedition had their normal university duties during the winter months and 
during the following spring and summer were taking part in a second expedition 
or in other IGY activities. The gravity results have, however, been reduced and maps 
prepared and it is hoped that by September both seismic and gravity results will be 
available. A map of the area at 1/15,000 has been prepared by the Photogrammetric 
Research Dept. of the National Research Council of Canada who have also used 
photogrammetric techniques to study absolute movement of the glacier surface. 
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ETUDE PRELIMINAIRE DU GLACIER 
DE SAINT-SORLIN (ALPES FRANCAISES) 


L. LLIBOUTRY 
(Laboratoire de Glaciologie, Faculté des Sciences de Grenoble) 


RESUME 


La plus grande partie du Glacier de Saint-Sorlin est constituée par une nappe 
de glace peu inclinée, de 1 km de large et environ 100 m d’épaisseur. La surface de 
cette nappe a baissé depuis 1905 d’une vingtaine de métres et se trouve actuelllement 
sous la ligne de névé, en grande partie dans la zéne du regel printanier. Vers le centre 
une baisse inégale témoigne de l’apparition d’une faible dépression, entourée de 
fentes de cisaillement subverticales. Cette dépression correspond peut-étre a la limite 
de la zone de glissement. 

Le glacier est devenu stagnant, sauf un courant de glace central. De ce fait, le 
glacier s’évacuant plus difficilement des pentes supérieures, s’y est épaissi d’une 
dizaine de métres. 

Sur le bord ouest du courant de glace central coexistent crevasses et fentes de 
cisaillement, dont on étudie l’évolution. Ces crevasses tournent par suite des diffé- 
rences de vitesse et se referment, 4 mesure que d’autres convenablement orientées 
apparaissent. 


Cette étude du recul et des mouvements du glacier de Saint-Sorlin expose une 
partie des résultats obtenus pendant un stage inter-universitaire, en 1957. Ce stage fut 
organisé par M. Péguy, Professeur de Géographie a 1l’Université de Rennes, avec le 
concours de MM. Lliboutry, Maitre de Conférences de Physique a l’Université de 
Grenoble; Cailleux, Chef de Travaux de Sédimentologie a la Sorbonne; Bauer, Vice- 
président de la Commission des Neiges et des Glaces et professeur de Topographie 
a l’Ecole Nationale d’Ingénieurs de Strasbourg (ENIS), Corbel, ancien Directeur 
de l’Arctic Institute of Canada; Garavel, Ingénieur forestier ; de Mlle Lefévre, 
Attaché de Recherches de Géophysique au CNRS, etc. I] groupa en trois séjours 
44 professeurs, assistants, ingénieurs de |"ENIS et étudiants. A toute l’équipe j’adresse 
ici mes vifs remerciements, ainsi qu’a l’E. D. F., qui nous hébergea dans son refuge 
du Lac Bramant. - 

Au cours de ce stage je m’intéressai plus particuli¢rement a la dynamique du 
glacier, qui est affectée par son trés important retrait. La base de ce travail est consti- 
tuée par la trés précise triangulation de M. Schneider, sous la direction de M. Bauer. 
Les balises furent implantées grace a une sonde thermique obligeamment prétée 
par M. Kasser. Qu’ils en soient chaleureusement remerciés ! 


“ola PARTIE; RECUL DU GLACIER DE ST-SORLIN DE 1907 A 1957. 


Cartographie. 


Le glacier de Saint-Sorlin, le plus grand du Massif des Grandes Rousses (Alpes 
Francaises), s’étend au Nord-Est du Pic de l’Etendard. II a été étudié en Aotdt 1905 
et Aout 1906 par Flusin, Jacob et Offner, a l’époque préparateurs a la Faculté des 
Sciences de Grenoble (+). A cette occasion, un levé tachéométrique du glacier fut 
effectué par C. Lafay, conducteur des Ponts et Chaussées, aidé par ces trois auteurs. 
Je désignerai dans ce qui suit par « Carte Flusin » la carte au 1/10.000 qui fut ainsi 
dressée. 

Presque simultanément, en 1908 et 1907, I’I. G. M. (devenu de nos jours I’I. G. N., 
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Institut Géographique National) fit le levé de la région, d’une fagon tout-a-fait indé- 
pendante. En 1935 parut le plan directeur au 1/20.000. If comporte des corrections 
faites en 1925-31, mais Je tracé des glaciers, extrémement voisin de celui de la carte 
Flusin, montre que le plan directeur vendu actuellement reproduit le levé de 1907-1908. 

En 1952 1’I. G. N. effectua une couverture photographique aérienne de la région 
(Mission La Grave-Chorges, photos 002, 003, 004, 045, et 046). Ces photos n’ont 
pas été restituées. 

En juin et aoit 1957 M. Schneider, ingénieur topographe de 1’ENIS a fait un 
levé extrémement précis de quelques balises et points naturels sur le glacier. D’autre 
part les photos aériennes précédentes et celles qu j’ai prises sur le terrain m’ont permis _ 
de tracer les limites du glacier en 1957 sur la carte provisoire ci-iointe (fig. 1). | 
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Depuis 1905 l’émissaire principal a reculé de 400 m, I’émissaire secondaire a 
reculé de 350 m et a disparu. C’est un recul énorme pour un si petit glacier, qui s’ex- 
‘plique par sa trés faible pente. Par ailleurs la comparaison des cétes Flusin et des 
cétes Schneider semble indiquer un abaissement du niveau du glacier de 20 4 30 m 
dans sa partie plate, mais un exhaussement extraordinaire sur les pentes de l’Eten- 
dard : 40 m a la balise 10 ! Mais nous allons voir qu’il faut apporter aux cétes de la 
carte Flusin de sérieuses corrections. 


Comparaison des cétes Flusin et I. G. M. 


Le canevas trigonométrique de la carte Flusin, dans la région du Glacier de 
Saint-Sorlin, fut basé essentiellement sur le signal géodésique de l’Etendard (estimé 
3470 m a l’époque). Les coordonnées de trois sommets juste au Nord de |’Etendard 
(Barbarate Sud et Nord, Cochette Ouest) fut fourni par Helbronner. Les trois cétes 
Helbronner sont 15 a 18 m plus fortes que celles de la carte IGN. 


Dans la carte IGN le détail des courbes de niveau sur le glacier et les limites du 
glacier sont beaucoup moins précises que sur la carte Flusin, mais les cOtes semblent 
beaucoup plus dignes de confiance. L’Etendard est cété 3468,3 m, et cette différence 
de —2 m se retrouve a la Cime de le Cochette Est et dans presque toutes les cétes 
au Sud de l’Etendard. Les autres sommets autour du Glacier de Saint-Sorlin sont 
cotés 14 a 18 m moins que sur la carte Flusin. Le point le plus bas du glacier, qui 
est identique en position dans les deux cartes, est c6té 6 m plus bas dans la carte 
IGN (des gens pressés, ne retenant que ces cétes, en ont hativement conclu a une 
avance du glacier !). Deux autres points géodésiques au Nord du Glacier de Saint- 
Sorlin, l’Aiguille de Laisse et l’Aiguille Rousse sont cétés respectivement 22 et 24,3 m 
moins dans la carte IGN. Toutefois les nouvelles triangulations de ’ IGN, dont 
s’est servi Schneider, raménent ces corrections 4 —11 m. 


Je résume ces c6tes dans le tableau suivant : 


Céte Flusin Céotel. G. M. Céte Schneider 

(1905) (1907) (1957) 
Etendard 3470 3468 ,3 3467,3 
Barbarate Sud 3295 (Hr) 8277 
Barbarate Nord 3245 (Hr) 3228 
Cochette Ouest 3245 (Hr) 3230 Nouvelle céte I. G. N. 
Cochette Est 3240 3238 
Aiguille de Laisse 3009 2987 2989,4 
Petit Sauvage ‘ 3176 3161 
Grand Sauvage 3231 3217 
Mont Péaiaux 2964 2950 
Front du glacier 1905-07 2511 2505 
Aiguille Rousse 2690 2665,7 2678,7 


Pour comparer les cétes sur le Glacier de Saint-Sorlin de la carte Flusin et du 
levé Schneider, il faut vraisemblablement effectuer une correction des cdtes Flusin 
qui varie progressivement de —3 m a —6 m lorsqu’on descend de l’Etendard a 
Vancien front du glacier. Moyennant cette correction non seulement les extrémités 
ont la méme céte, mais encore les cétes IGM sur le glacier 3276, 2898, 2799, 2772 
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s’harmonisent parfaiiement avec les cétes Flusin. La cote IGM 2708 n’eutraine 
aucune correction mais, elle est trés éloignée des points levés par Flusin. 

Prés du Col des Quirlies, la c6te IGM 2970 entraine une correction de —20 m 
dans la carte Flusin, et la céte 3096 une correction de + 30 m. C’est que Flusin a 
tracé les courbes de niveau entre les points levés en faisant une interpolation linéaire, 
c’est-a-dire en supposant la pente uniforme. Or en réalité le point coté 2970 se trouve 
dans un creux et le point cété 3096 sur une bosse. 

La représentation du rocher est bien meilleure dans le plan directeur IGN que 
dans la carte Flusin. Le rognon sous le Col del la Barbarate est mieux représenteé : 
son pied devrait étre dans Ja carte Flusin 3 mm plus vers le Nord-Est; c’est évident 
d’aprés des photos de Flusin non publiées (legs Offner). J’ai étudié le panorama 
pris par Flusin depuis la Station 10, sous le Mont Péaiaux. Tel qu’il est reproduit 
dans les Etudes Glaciologiques, 57,5 mm séparent |’Etendard de la Barbarate Sud. 
La distance angulaire étant 20,6°,-un degré est représenté par 2,79 mm, a quelques 
pour cent prés. On en déduit la ligne d’horizon, qui doit passer 34,0 mm sous le 
sommet de l’Etendard et 27,4 mm sous la Barbarate Sud. La base et le haut de la 
felaise limitant le rognon a l’aval sont respectivement a 11,0 et 19 mm au-dessus de 
Vhorizon, d’owti les altitudes, 4 5 m pres : 


Carte Flusin Carte I G_IN. Recalculé 
Pied du rognon 2980 2970 3002 
Dessus du rognon : 3060 3100 3108 


La céte 2970 IGN est probablement une erreur d’impression, et la céte 3060 
Flusin résulte peut-étre d’une erreur de visée. Au pied du rognon, au point P 20, 
la correction a faire a la carte Flusin est + 20 m, a 5 m prés. En B 9, assez prés du 
point cété 2964,6 par Flusin, la déformation des courbes de niveau par suite de 
lerreur précédente doit amener une correction de +6 m, a laquelle il faut ajouter la 
correction générale sur la surface du glacier, soit — 4 m en ce lieu; donc correction 
de +2 m, a5 m prés. 


Comparaison des cétes Flusin corrigées et des cétes Schneider. 


Nous pouvons maintenant, une fois rapportés les points cétés par Schneider sur 
la carte Flusin, effectuer les corrections nécessaires et comparer le niveau du glacier 
en 91905 et env1957>: 
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l 
Point Cote Valeur Valeur | 
Lieu naturel Flusin Correction 1905-07 1957 | Différence 
ou balise 

P25 3280 —3 3277 3278,7 — 2 
Pentes de P19 3134 30 (+45) 3164(-+-5) | 3161 — 3(+5) 
L’Etendard B10 | 3100 SU) (sis>) 3130(-+5) | 3140,2 +10(-+45) 
Pied du i P 20 2965 +20 (+5) 2985(+5) | 2983,7. | — 1(-5) 
rognon | B 9 29600 se Pee? (SS) 2962(-E5) | 2971,8 +10(-+5) 

Sous le Col f Py18 3020 —3 3017 3018,9 + 2 
des Quirlies |B 6 2995 —10 (+5) 2985(-E5) | 2986,8 2(-£5) 

Bas 2952 4. 2948 DOA | 86 

Bes 2888 | —4 2884 2874,3 —10 

B 2 2847 —5 2842 2831 —11 

Partie centrale {BF 2845 —5 2840 2819,5 —20 

ib: 4 2808 | —5 2803 2788,7 | —14 

B la 2794 —5 2789 2761,0 | —28 

B8 2788 —S 2783 2762,9 | —20 

} | 

Ree 2829 5:) —5 2824,5 2793,5 —31 

Pe 2822 —5 2817 2805,8 | —23 

Rive gauche Pe2t 2790 5 2785 2167,1> | —18 

B 8a 2166.55 2761,5 2728,3 —33 

Pea 2765 3 2760 DIA 4 =| 36 

pe 2795 =—§ 2790 Dla fae Si fea o [Sy 

Rive droite P 8 ZOOS). 55 2803,5 2784,5 |\—17 

RG 2782 —=5 2777 DIS2.0: wala 

Front actuel Pet 2700 0 2700 2626,1 —74 


Discussion des résultats 


Le glacier a baissé d’une quinzaine de métres sur la rive droite, et d’une 
trentaine de métres sur la rive gauche ow les pentes de la Barbarate se sont considé- 
rablement déglacées et ot |’émissaire secondaire vers les lacs de Bramant a disparu. 
Au front méme l’abaissement est de 74 m : c’est la l’épaisseur qu’avait le glacier en 
1905, a 800 m de son front et a 400 m des bords. 

Si la rive gauche a été deux fois plus affectée par lV’ablation que la rive droite, 
c’est que la glace doit y étre 4 peu prés immobile. Mais cette stagnation, qui se traduit 
par un abaissement du niveau dans la zone d’ablation, peut se traduire par un gon- 
flement de la zone d’alimentation. C’est ce qui parait s’étre produit au bas de |’Eten- 
dard, ot! je trouve un exhaussement de 5 a 15 m (balises B 10 et B 9). Au pied actuel 
du rognon (P 20) l’épaisseur de la glace en 1905 n’aurait été que de 1 m, a5 m pres: 
V’erreur semble étre par défaut, et donc l’exhaussement serait plus voisin de 5 que 
de 15 m. Il semble néanmoins incontestable. 
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Pour une altitude et une exposition donnée, les zones ot le niveau s’est le plus 
abaissé seront celles ou l’évacuation des glaces est la meilleure. Cela conduit a suppo- 
ser que les glaces de Il’Etendard descendent vers l’Est, vers P 19, plut6t que vers le 
nord-est, vers B 9. Hypothése qu’il faudra vérifier dans les campagnes a venir. 

Au centre du glacier (B 2, B 3) le nivezu s’est abaissé d’une dizaine de métres, 
un peu plus loin, au centre de la partie plate, d’une quinzaine. A la balise B 1a, l’abais- 
sement est de 28 m, alors qu’il n’est que de 14 m aux points P 6, P 7, B 4 qui l’en- 
tourent. Cette zone était trés plate en 1905 d’aprés la carte Flusin (appuyée sur de 
nombreux points dans cette région). Aujourd’hui s’est donc formée une cuvette 
ouverte vers l’aval, un amphithéatre de 150 4 200 m de rayon, 14 m de profondeur 
par rapport a la pente moyenne, nettement visible sur le terrain. Juste au-dessous une 
autre dépression ouverte vers l’aval, de faible diamétre mais beaucoup plus marquee, 
se perpétue de 1905 a nos jours. 


2& PARTIE : MOUVEMENT DU GLACIER. 


L’étude du mouvement du Glacier de Saint-Sorlin est intéressante a) parce qu’il 
est quasi-stagnant et trés large devant son épaisseur, ce qui rend |’influence des rives 
négligeable; b) par suite de l’existence autrefois d’une diffluence : nous verrons qu ‘il 
n’en subsiste rien dans le mouvement des glaces. Pendant l’été 1957 M. Schneider 
n’a pu étudier que le mouvement de quatre balises implantées 4 la sonde thermique 
Kasser. D’autres indications nous sont fournies-par l’observation des moraines, 
crevasses et fentes de cisaillement. 


Mouvement des balises. 


Je préciserai d’abord la position de ces quatre balises. 

B 2 («balise Sud ») : dans l’axe du sillon Rieu Blanc-Col des Quirlies, et au 
milieu entre le front du glacier et le col. 

B 7 (« balise Ouest ») : a 200 m de l’axe vers l’ouest, et 100 m en aval de la 
balise Sud. 

B 4 (« balise Géophysique ») : a 200 m de Il’axe vers l’ouest, et 400 m en aval de 
la balise Sud. 

B 8 (« balise Nord ») : a 350 m de l’axe vers l’ouest, et 700 m en aval de la 
balise Sud. 

La base utilisée, choisie pour sa commodité d’accés, convenait trés peu a ces 
mesures de vitesse, le mouvement se faisant a peu pres suivant la ligne de visée et 
non transversalement a elle. Néanmoins, en employant un théodolite Wild T3, 
qui permet d’atteindre 0,1’’ d’arc, M. Schneider a pu déterminer les déplacements 
entre le 20 juin et le 5 aodt 1957, soit pendant 46 jours d’été. Comme le glacier ne 
glisse sur son lit, nous verrons, qu’en peu d’endroits et peu, il est vraisemblable que 
les fluctuations annuelles de la vitesse sont faibles, et je transformerai les valeurs 
données par Schneider en métres par an. 


Balise Déplacement Déplacement Vitesse 
vers l’Est vers le Nord superficielle 

B 2 1,18 m 2,59 m 22,6 m/an 

B 4 0,44 0,56 5,6 

ish o/ 0,19 0,33 3,0 

B 8 0,22 0,23 2,5 
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Nous vyoyons que seule la balise Sud, qui se trouve dans l’axe du sillon, a une 
vitesse appréciable. La zone d’ablation du Glacier de Saint-Sorlin est une nappe 
peu inclinée, trés large (1 km) vis-a-vis de son épaisseur (une centaine de métres). 
En son sein les glaces descendant de l’Etendard créent un courant, alors qu’ailleurs le 
glacier est presque stagnant. L’on songe, toutes proportions gardées, 4 ce qui se 
passe dans un inlandsis. Mais, a la différence des inlandsis, la plus grande partie du 
Glacier de Saint-Sorlin est trés voisine de la ligne d’équilibre. 


Calcul de Tl’ épaisseur du glacier. 


Des sondages du Glacier de Saint-Sorlin sont prévus dans les campagnes futures. 
Déja en B 4 Mile. Lefévre a trouvé par prospection électrique (avec un appareillage 
spécial, a cause de la trés grande résistivité de la glace), une centaine de métres. Mais 
dés a présent nous pouvons estimer |’épaisseur du glacier 4 l’aide des deux formules 
suivantes, valables pour un glacier trés large devant son épaisseur e, et ot l’état de 
traction ou de compression longitudinale ne varie pas trés rapidement d’amont en 
aval. og est le poids spécifique de la glace (0,089 bar/m) et tg « la pente superficielle 
du glacier, supposée faible. (7). 

Frottement sur le lit : 

"=o ge sing 


Différence de vitesse entre la surface et la base du glacier : 


en+1 
i n+ 1 


B et 1 caractérisent la loi de déformation de la glace. D’aprés les expériences en 
laboratoire de Glen, qui semblent confirmées par les observations sur le terrain(*.*) 
n = 4,2 et B = 0,175 an—'bar—+#: 2. 

Lorsque le glacier glisse sur son lit, le frottement est sensiblement égal a 1,0 bar. 
La premiére formule donne e = 11,2/sin a. 

Lorsque le glacier ne glisse pas sur son lit, le frottement peut prendre n’importe 
quelle valeur entre 0 et 1,8 bar (j’ai montré qu’on atteignait des valeurs aussi fortes 
dans une autre communication a ce Symposium). On a alors : 


(m + 1) Ys eth 
ee een: (og sin a)” oeue 
12 


e = —— (vz.sin )!/5,2 métres, v, étant en m/an. 
sin 


Vs — Vb 2 B(o g sin x)" 


soit numériquement : 


Le frottement qui ne doit pas dépasser 1,8 bar, est alors : 
f=pgesing = 1,06 (rs.sina)!/5.2 < 1,8 


L’inégalité est satisfaite lorsque : ys.sin « < 15.7 
Je résume ces résultats dans le tableau suivant : 


Vs.sin & (m/an) : Pas de glissement 2 cas possibles Glissement 
0,74 15,7 
—-———_ re — 
: : 12 : 1/6, 2 11,2 
Epaisseur (métres) te Gee (vs.sin «) 1/9; Ree ‘ 
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La difficultée est de déterminer la pente en un point. Faut-il prendre la pente 
dans la direction de la vitesse ou la plus grande pente? Sur quelle longueur faut-il 
prendre la pente moyenne? J’ai fait une moyenne pondérée des distances entre courbes 
de niveau sur une longueur de l’ordre de deux fois l’épaisseur du glacier, c’est-a-dire 
sur 200 m environ. Cela a été fait sur la carte Flusin; je suppose que les pentes n’ont 
pas changé depuis 1905, ce qui n’est pas bien exact (nous avons vu en particulier 
apparition d’une dépression). 


Direction de la vitesse | Direction de la plus grande pente 
Distance entre deux Moyenne Distance entre deux Moyenne 
courbes de niveau pondérée courbes de niveau pondérée 
B 2 80 - 75 - 85.- 95 m 80 m 85-75 -45-50-45m 60 m 
B 4 75 - 110 - 130 102 lina Oss WAOt TL OS 102 
B7 85 - 75 - 105 85 | 80-75 - 90 80 
B 8 130 - 145 - 90 131 125 - 145 - 95 130 


B 2 et B7 sont au voisinage de deux cuvettes locales li¢ées a l’ablation, ce qui 
explique la divergence entre la vitesse et la plus grande pente. Je prendrai la pente 
dans la direction de la vitesse, moins variable suivant la saison. 


Balise vs (m/an) sin % V5-SIN 11,2/sin « e (m) 
B2 22,6 * 0,124 2,80 90 90 ou 110 
B4 5,6 0,098 0,55 114 109 
B7 3,0 0,117 0,35 96 84 
B 8 25 0,076 0,19 148 115 


En B2 il y a doute: le glissement avec une épaisseur réduite (90 m) peut s’étre 
maintenu depuis la derniére avance glaciaire, ou bien il peut avoir disparu. J’opterais 
volontiers pour cette deuxi¢éme hypothése, « l’amphithéatre» a lVaval marquant 
alors le début de la zone de glissement. 

Les épaisseurs ainsi déterminées different notablement de celles données par la 
formule de Somigliana (n = 1, pas de glissement). D’aprés Schneider cette formule 
conduit a des épaisseurs de respectivement 116 - 70 - 51 et 43 m. Si les épaisseurs que 
jai calculées se confirmaient, le courant de glace active ne se serait pas maintenu 
dans l’axe parce que |’épaisseur y est plus grande mais parce que c’est l’endroit le 
plus éloigné des bords. A moins que |’épaisseur relativement faible de B 2 ne soit ~ 
qu’une anomalie locale : il pourrait bien y avoir un seuil rocheux en ce lieu. 


Moraines et différents courants de glace. 


L’abaissement du niveau du glacier a mis a découvert trois troncons d’une 
moraine médiane grise qui provient (comme le montrent les photos aériennes) de 
la Barbarate Sud. Les photos aériennes montrent sur la rive gauche du Glacier de 
Saint-Sorlin une autre moraine, parallele a la précédente, invisible sur le terrain, 
issue du rognon sous le Col de la Barbarate. Ces deux moraines apparaisssent nette- 
ment au front et s’y confondent, a l'Est du lac de la diffluence. Il semble done que 
lors de la grande extension du siécle dernier sont allé vers les lacs de Bramant les 
glaces de la Barbarate seulement, et jamais celles de l’Etendard. 

Le minuscule glacier en voie de disparition, qui couvre le versant nord du pro- 
montoire ot était la station 9 de Flusin, se surimpose au glacier principal. Il crée ainsi, 
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en amont, une cuvette ot existait en juin un marécage de neige. En juillet nous 
avons observé le petit moulin par ot une partie de l’eau de fonte va rejoindre la 
circulation karstique qui existe sous la rive gauche du glacier. 


3® PARTIE : CREVASSES ET FENTES DE CISAILLEMENT DANS LA ZONE D’ABLATION. 


Aspects superficiels, dans la zone d’ablation. 


En descendant de l’Etendard les derniéres crevasses importantes, d’environ un 
métre de large, (officieusement baptisées « Crevasses Cailleux >»), se trouvent vers 
2880 m daltitude, a la limite du névé. Elles sont grosso modo transversales, l’extré- 
mité Est étant plus basse que l’extrémité Ouest. car le courant de glace principal 
passe a l'Est. Ces crevasses se prolongent en se relayant a travers le bras du glacier 
qui descend de la Barbarate, jusqu’au promontoire S 9. A l’extrémité Est des crevasses 
Cailleux j’ai ohservé une crevasse jeune trés étroite et trés longue presque longi- 
tudinale. On a donc deux directions de crevasses 4 peu prés perpendiculaires, C1 et C2. 

Dans la zone d’ablation, en juillet 1957, on distinguait nettement : 

1) des réseaux de crevasses étroites (quelques décimétres au plus), verticales 
lorsqu’elles sont jeunes, penchées vers |’aval lorsqu’elles sont anciennes. 

2) des veines de glace blanche stratifiée, 4 gros grains, penchées vers |’aval. 
Ce sont les traces d’anciennes crevasses refermées. 

3) Des fentes de cisaillement, trés rectilignes, traces de failles dans le glacier. 
En général aucun rejet n’ était visible, et seule une ligne d’impuretés sur la lévre amont 
permettait de les déceler. En détruisant l’une des lévres d’un coup de piolet, le plan 
de faille apparaissait nettement. I] faisait un angle de 35° a 70° avec la surface (en 
général plus des 45° théoriques), tant6t vers l’aval (zone d’extension), tantdt vers 
Y’amont (zone de compression). ; 

4) Des rigoles de 1 a 3 dm de large, | a 5 dm de profondeur, inclinées vers l’aval, 
remplies d’un névé jaunatre. J’y vois des restes d’anciennes crevasses, presque effa- 
cées par l’ablation mais ayant subsisté sous forme de bédiéres. La lévre amont était 
nettement plus haute que la lévre aval. Parfois un cisaillement semblait s’étre produit 
entre névé et lévre amont. 

Dans la zone d’ablation la surface du glacier pouvait présenter trois aspects : 

a) Glace yieille, a peu de bulles, 4 grains non allongés et se délitant au soleil, 
recouverte d’impuretés. 

b) Glace de regel jeune, trés blanche, a cristaux columnaires, criblée de trous 
verticaux ol se logent les impuretés. Cette glace provient du regel nocturne de la 
nappe d’eau qui coule sous le névé, a la surface du glacier. Une frange de glace de 
regel existe toujours dans les glaciers des Alpes, juste a la limite du névé. Sur le Glacier 
de Saint-Sorlin, trés peu incliné sous la limite du névé, elle est particuli¢rement 
étendue et épaisse. De plus l’année 1957 semble avoir été particuli¢rement favorable 
a sa formation (enneigement déficitaire, printemps chaud, été frais). Cette glace blanche 
résiste bien a l’ablation par le soleil. 

En aott des lambeaux de glace de regel pourrie, spongieuse et perméable, 
s’élevaient de 2 a4 3 dm sur la surface du glacier, la rendant chaotique. Crevasses 
fermées et fentes de cisaillement n’étaient plus discernables. 

c) Par endroits des zones de gros cristaux, arrondis et glauques, a bulles allong- 
gées, étaient d’anciens lits de bédieres. 


Evolution et rotation des crevasses et fentes de cisaillement. 


Jai relevé le gite et le pendage des réseaux de crevasses et fentes de cisaillement 
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Fig. 2 -- Texture du Glacier de Saint-Sorlin en amont de la diffluence. Gite (orien- 


tation) et pendage (angle avec Phorizontale, donné en degrés) des réseaux de 
fentes et de crevasses. 1: Crevasse ouverte. 2: Crevasse refermée. 3: Crevasse 
refermée, transformée en bédiére dans sa partie supérieure, et colmatée de névé 
(en Juillet). 4: Fente de cisaillement. 5: Moraine superficielle (direction d’écou- 


lement de la glace). 6: Ligne de plus grande pente de la surface. (Son absence 
indique l’horizontalité). 


entre la balise Géophysique (B 4) et le lac de la diffluence, aux points marqués par 
des croix fig. 1. Les résultats sont schématiquement marqués sur la fig. 2. 

En B 4 (point A), on retrouve les anciennes Crevasses Cailleux, refermées et 
inclinées de 28° vers l’aval (réseau Cl). Il continue 4 apparaitre des crevasses longi- 
tudinales C2. 

En descendant le glacier on voit les crevasses tourner dans le sens contraire des 
aiguilles d’une montre, car le mouvement des glaces est plus rapide a droite qu’a 
gauche. Lorsque les crevasses s’écartent notablement de la direction longitudinale, 
elles se referment et de nouvelles, convenablement orientées, apparaissent. La surface 
du glacier est manifestement soumise a une traction transversale, probablement par 
suite de l’existence d’une croupe prolongeant le plateau de Planpré. 

En B et C, points juste au-dessus de 1’« amphithéatre » précédemment mention- 
né qui entoure la balise B la, existent des réseaux de fentes de cisaillement (Fl, F2) 
inclinées seulement a 22° de la verticale. Elles témoignent plutét d’un affaissement 
de la glace que d’une traction longitudinale, laquelle aurait donné naissance a des 
crevasses. On est probablement au-dessus d’une falaise et le glacier, poussé dans 
le vide, s’y affaisse de fagon discontinue au lieu de basculer vers l’avant (°). 

A partir de G apparaissent par contre des fentes de cisaillement liées 4 une 
compression, normales prés du front. A partir de G aussi les crevasses tournent en 
sens contraire, comme le glacier. En K apparaissent des crevasses C4 paralléles au 
bord du lac, liées au vélage de glacons dans le lac. 

En G les crevasses C3 canalisent les bédiéres vers les lacs de Bramant. Cela, 
et la circulation karstique sous le glacier font que, bien que les glaces du Glacier 
de Saint-Sorlin coulent entiérement vers le Rieu Blanc, un tiers des eaux de fonte 
coulent vers |’Eau d’Olle, comme |’a montré un jaugeage des émissaires. 
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PRELIMINARY REPORT ON THE ROSS ICE SHELF 
DEFORMATION PROJECT 


JAMES H. ZUMBERGE, USNC/IGY 
Chief Glaciologist, Deformation Project 
May 1, 1958 


INTRODUCTION 


The Ice Shelf Deformation Project was concerned mainly with the measurement 
and mapping of deformed ice features of the Ross Ice Shelf between Roosevelt Island 
and the Bay of Whales on the Antarctic Continent. The base of operations, Camp 
Michigan, was established on November 20, 1957 at 163° 57.3’ W and 78° 34.0’ S. 
The camp site lay in the heart of a heavily crevassed area which was locatec ody aerial 
reconnaissance in aircraft based at little America V about 32 nautical miles to the 
northeast (Fig.1). 

The scientific personnel at Camp Michigan consisted of a chief glaciologist, 
two assistant glaciologists, and a surveyor-photographer. A geophysical team spent 
approximately 10 days in the area taking seismological soundings and gravity measure- 
ments. Other temporary personnel included a Navy photographer and a Navy elec- 
tronic technician. : 

Camp Michigan was supported by helicopter from Little America V. The camp 
itself was established by moving equipment and supplies from Little America V 
with a D-8 tractor pulling a 20-ton sled over a trail established on November 12-15, 
1957 (see Fig. 1). 


TRIANGULATION AND MAPPING 


The first phase of the study involved the establishment of a base line and trian- 
gulation network. Seventeen stations in an area of approximately 25 square miles 
were located and surveyed with a DKM theodolite (Fig. 2). Vertical aerial photographs 
were taken from an altitude of 5,000 feet with a 6-inch camera. The photos contained 
sufficient sidelap and overlap for stereographic study and radial line plots for the 
establishemnt of horizontal control. * 

Large scale topographic maps of selected areas were made by plane table and 
alidade so that details of change in the shelf ice surface could be recognized in sub- 
sequent years. 


SNOW STRATIGRAPHY 


Snow pit studies and examination of crevasse walls were initiated in November 
and December 1957. A 4-meter pit near Camp Michigan in an undisturbed area 
revealed a stratigraphic sequence of hard and soft layers representing accumulation 
back to the summer of 1951 in the bottom of the pit. At a depth of 270 to 271 cm 
from the November 1957 surface, an ice band marks the melting which occurred during 
the 1952-53 summer. The melting was sufficient to provide free water which perco- 


lated downward through older layers as evidenced by vertical ice pipes below the 
270-271 cm ice layer. 
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MAP OF PART OF THE 
ROSS ICE SHELF 


SHOWING THE LOCATION OF 
CAMP MICHIGAN 


Base mop from U.S. Hydrographic Office Chort 3000-18 
JAMES H. ZUMBERGE | 
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Accumulation from the end of the 1956 winter to the end of the 1957 winter 
was 48 cm with an average density of 0.333. This amounts to about 16 cm. of water. 
The 1955-56 year had 17 cm of water equivalent accumulation, 

A density-depth profile from the surface down to the 36 meter depth was made 
by sampling from the walls of a 25-meter deep crevasse at 1-meter intervals, and then 
drilling through the false snow bridge at the bottom to the 36 meter depth. The 
density-depth values shown in Table 1 are representative of the area. 


TABLE | 


Density-depth values for the upper 36 meters of the Ross Ice Shelf near camp Michigan 


Depth (meters) Density 

0 0.300 

5 0.486 
Ion 0.562 
15 0.626 
20 0.672 
23 0.687 
36 0.774 


Two more snow pits were dug in an area where the shelf ice had undergone 
deformation. Horizontal compression had caused the shelf ice to fold into anticlines 
cut by transverse crevasses. The second snow pit was placed at the lowest point on 
the fiank of the one of these nevé-ice anticlines and the third was placed near the 
crest of the same structure. Both the snow pit stratigraphy and the layering visible 
on the walls of the transverse crevasses showed a marked thikening of the strata away 
from the anticlinal crest. This is because the exposed crest is affected more by wind 
erosion of newly fallen snow as compared to the adjoining synclinal trough where 
accumulation is accentuated by excessive drifting. Comparison of accumulation 
values for the years 1951-57 in the two pits showed that the synclinal trough received 
40 per cent more accumulation than the adjoining anticlinal crest, but the trough 
only received 5 per cent more accumulation than was measured for the same interval 
jn the first pit near Camp which can be assumed to represent normal conditions 
(i.e., no unusual surface obstructions or abnormal variations from the average surface 
of the Ross Ice Shelf). 

The importance of stratigraphic studies in the deformed areas is similar to the 
importance of stratigraphy in structural geology. In this particular case, it is hoped 
that the walls of the transverse crevasses will yield a continuous record of snow 
layers back to a time before the anticline existed, that is, before the anticline exerted 
an influence on the accumulation on its crest and flanks. With this information it 
should be possible to determine the rate of anticlinal growth, or more specifically, 
determine the compressional strain rate in that area. 


DEFORMATION FEATURES 


Three types of deformational features were recognized: (1) The nevé-ice anti- 
clines (Fig. 3), produced by horizontal compressional stresses; (2) the transverse 
crevasses lying athwart the anticlinal axes, produced by horizontal tensional stresses; 
and (3) the products of shearing action. ; 
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Fig. 3 — Low oblique aerial photograph looking west, showing a nevé-ice anticline — 
in the lower right with the associated transverse crevasses. The Ross Ice shelf is 
afloat here and is about 133 meters thick. Camp Michigan is in the upper center 
of the photograph and another anticline and associated crevasses can be seen — 
in the backgound. (official U. S. Navy Phetograph, December 1957). 


Compressional Features. The nevé-ice anticlines are roughly parallel and have > 
amplitudes of 5 to 15 meters with wave lengths of 100 meters. As many as four or 
five subparallel anticlines in an area of one square mile is not unusaul in the study 
area. Most of the anticlines are symmetrical but one large one seen from the air 
was definitely asymmetrical. 

The similarity of these structural features of the Ross Ice Shelf to folds in sedi- 
mentary rocks is obvious. The deformation of the shelf ice must take place under 
some mechanism of plastic or quasi-viscous flow, and if the strain rates can be deter-_ 
mined for ice, it is possible that the results may be applied to larger structures of the 
earth’s crust such as the folded Appalachians and other similar tectonic units. 

Some idea of the horizontal strain rate was established by a remeasuring of 
the baseline which was essentially at right angles to the anticlinal axes. The original 
length of the baseline was 5800.0 feet but 42 days later it had shortened by 7.6 feet. 
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Another measurement of the baseline one year later will provide a further check on 
the short term compressional rate. 


Tensional Features. 


Complimentary to the compressional anticlines are the evenly spaced crevasses 
which cut the anticlinal axes at right angles. These crevasses are produced by tensional 
stresses and range in width from a few inches to more than 100 feet. They are widest 
where they cross the anticlinal crests. Strain gauges installed in some of these crevasses 
showed that the rate of opening was linear although the rates differed from crevasse 
to crevasse. One small crevasse, 7.38 inches wide, opened 0.47 inches in 19 days. 
Another crevasse, 7.0 inches wide and 58 feet deep, closed at a linear rate of 0.235 
inches in 25 days. 

One crevasse that was not associated with the regular tensional crevasses was 
especially interesting because it contained a sea-ice floor at a depth of 69 feet below 
the surface of the shelf ice. The sea-ice floor contained an 8 to 10 inch rift parallel 
to the trend of the crevasse itself which was 41 inches wide at the bottom and about 
5 feet wide at the top. The walls of the rift in the sea ice consisted of 9 small terraces 
spanning a vertical distance of 25 inches. The width of the largest tread was 2 inches. 
At a depth of 25 inches below the sea ice floor, free brine was encountered. A specific 
gravity test of the upper few inches of the sea ice floor indicated a salinity of 7 ppm 
sodium chloride. The brine was not tested but must have been highly concentrated 
because the atmospheric temperature at the bottom of the crevasse was about —20°C. 

The significance of the small terraces suggests that the ice shelf was rising in this 
area since it must be assumed that the original sea-ice floor was formed when the 
relative position of sea level was higher than at the time the crevasse was examined. 
The series of small risers and treads in the 25-inch deep rift in the sea-ice floor suggest 
that the ice shelf became more buoyant from time to time. One possible explanation 
for the increased buoyancy with time is that sea water was freezing onto the bottom 
of the ice shelf in this particular place, thereby increasing the buoyancy. Further 
investigations of other similar crevasses that open to sea level will be made in the 
future to test this hypothesis. 

The walls of most of the crevasses observed did not contain any secondary icing 
such as is common_in crevasses of more temperate glaciers, and it is for this reason 
that the walls contain excellent exposure of the nevé stratigraphy. 

Almost every crevasse in the study area is partially or completely covered with 
-a snow bridge. The bridges range in thickness from a few inches on the smaller cre- 
vasses to 12 feet thick on a crevasse 14 feet wide and 80 feet deep. The bridges are 

_ difficult to see when lighting conditions are poor but are easily detected when the 
‘sun is not obscured by clouds. In some areas of the shelf the snow bridges are so 
thoroughly incorporated into the regular surficial snow pattern that no evidence 
of the underlying crevasses can be detected from the ground, even on sunny days. 
In these cases the only sure way of reconnaissance is by air. 


Shear Features. 


Shear features in the Camp Michigan area consist of en échelon crevasse systems 
with no associated nevé-ice anticlines. Other shear features are produced late in 
the developmental history of the anticlines when the strain rate increases to the point 
where plastic deformation is no longer possible. At that time the arched form of 
the anticline breaks into irregular blocks the size and shape of which are controlled 
by the transverse tensional crevasses, and shear fractures at right angles to the 
anticlinal axes. 
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THERMAL STUDIES 


Thermohms were buried in the nevé at the following depths: 0.25, 0.50, 1.0, 
2.0, 4.0, and 6.0 meters. The surface leads were connected to a junction box with 
a selector switch so that a Wheatstone bridge could be attached to it and the tempe- 
ratures at the various depths determined. Readings were taken once a day at local 
noon time (2400 GMT). A sample of temperatures is given in Table PL; 


TABLE 2 


Temperatures at various depths below the surface of the Ross Ice Shelf 
near camp Michigan, Antarctica 


i 


Time Temperature in —C° 

Date (GMT) Surface .25M .5M 1M 2M 4M 6M 
24 Nov 57 2400 08.0 13,50 16:10: 19295-2355" 29.75) 2As8z 
30 Nov 57 2400 05.0 12.35 13.85. 17.70 22.40 25.60 24.87 
4 Dec 57 2400 02.2 7.00 10.63 16.10 21.55 25.15 24.78 
10 Dec 57 2400 06.5 9.36 12.02 15.16 20.40 24.76 24.64 
14 Dec 57 2400 03.3 6.82 10.56 14.58 19.92 24.56 24.62 
19 Dec 57 . 2400 02.6 5.58 9.26 13.62 19.18 24.16 24.52 
23: Dec 57 2400. - 01.6 4.80 8.78 12.98 18.60 23.86 24.40 
27 Dec 57 2400 02.5 4.66 7.86 12.48 18.12 23.60 24.18 


An additional temperature measurement was made at 24.5 meters below the 
surface in the wall of the crevasse near camp. A probing dial thermometer was inserted 
3 inches into the crevasse wall in late November and registered —25.0°C. The ther- 
mometer was not read at a later date because the snow bridge above the crevasse 
collapsed and buried the site at which the measurement was made. More temperature 
records at greater depth will be made during the 1958-59 season. 


METEOROLOGICAL OBSERVATIONS 


Measurements were made every three hours (when possible) of the temperature, 
barometric pressure, wind velocity and direction, cloud type, per cent sky cover, 
and visibility. These records have not been completely analyzed but generally speaking, 
the weather at Camp Michigan from 21 November 1957 to 7 January 1958 was mild. 
Temperatures ranged from a low of 5.0°F to a high of 34.5°F during this period. 
The sky was usually overcast to slightly overcast and long periods of clear blue sky 
were not common. Wind velocities ranged from 1 to 2 knots per hour to 25 knots. 
Winds of 15 to 20 knots were not uncommon in late November and December 1957. 
Prevailing winds were from the southwest but the strongest winds came from the 
northwest. 

Strong winds and overcast skies were the main detrimental factors to the sur- 
veying work with alidade and plane table. Overcast skies also made safe travel over 
the crevassed areas difficult because of poor differentiation between snow-covered 
crevasses and the noncreyassed snow surface. On these days foot travel was generally 
confined to well-established and well-marked trails. 
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FUTURE PROGRAM OF STUDY AT CAMP MICHIGAN 


Camp Michigan will be reoccupied during the 1958-59 field season by a four-man 
team. The program of study inaugurated during the 1957-58 season will be continued 
and expanded. Some of the work done will include the following: 

1. Remeasurement of the baseline. 

Resurvey of selected triangulation stations. 
Aerial photography of the same area as covered during the 1957-58 season. 
Measurement of accumulation stakes placed in December 1957. 
. Re-establishment of latitude and longitude by sun fixes. 
6. = petrofabric studies of ice layers in deformed and undeformed areas. 

7. Stratigraphic studies in snow pits and crevasse walls. 

8. Further measurements of rate at which crevasses are opening. 

9. More detailed work on snow bridges and bottoms-of crevasses. 

10. Collection of more thermal data with the emphasis toward deeper measure- 
ments. 

11. Weather observations. 
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PRELIMINARY STUDIES OF MOTION OF AN ICE CLIFF, 
NUNATARSSUAQ, NORTHWEST GREENLAND 1955 


SIDNEY FE. WHITE 
Department of Geology, Ohio State University, Columbus, Ohio 


ABSTRACT 


A survey by Wild T-2 theodolite of the positions of 40 markers in the south- 
facing cliff of North Ice Cap at the north tip of Nunatarssuag, northwest Greenland, 
from 4 July to 19 August 1955, identified differential ice motion throughout the 
cliff. An average daily motion of 13.1 mm existed throughout, with 12.8 mm at the 
cliff top and 7.1 mm near the cliff base. : ; 

Although the upper clean ice moved faster than the lower dirty brown ice, 
differential motion at the contact between these zones is not great. The glacier moved 
faster in early July than in August. A distinct turbulence within the ice exists. 


INTRODUCTION 


The ice cliff on the southeast side of the east edge of a small highland ice cap, 
locally known as North Ice Cap, is at the narrow north tip of a triangular-shaped 
land area, Nunatarssuag, 60 km northeast of Dundas (the former Thule) (Fig. 1). 
North Ice Cap covers most of a mountainous peninsula north of*Woltenholme Fjord. 
The ice cap is approximately 63 km long, east to west, and 36 km wide, north to south. 


The surface of the cap in part reflects the underlying topography, yet large ice domes © 


similar to those near the edge of Greenland Ice Cap characterize part of North Ice 
Cap. Goldthwait (1957, p. 17) states that the ice cap, with a surface between 880 m 
and 1200 m altitude, is draped over hills beneath the ice at 450 — 1000 m. 

The cliff at the southeast side of North Ice Cap (Lat. 76° 54° 10°’ N; Long. 
. 66° 58’ 00’’ W) is more than 12 km long. The 800 m portion studied here varies from 
27 m to 42 m in height. The cliff faces south to southeast and meltwater from the 
ice flows south from Red Rocks Lake 300 m south of the cliff into Rodstenbaek (*) 


(Red Rock Creek) and south via Skaret (+) indirectly to Wolstenholme Fjord (fig. 1). — 


The configuration of the cliff ranges from towering 40 m-high vertical walls, as next 
to base camp at Red Rock Lake (Figs. | and 2), to gently inclined surfaces with a 
maximum slope of 20°. The height is greatest where the ice flows in a valley; the cliff 
face is deeply scored by waterfalls from the glacier surface above. This glacier surface 
slopes southeast and «steepens from 3° to over 14° near the cliff» (Goldthwait, 1957, 


p. 17/. The land beneath is flat to the north, but slopes to the northeast toward a_ 


valley filled by the east edge of North Ice Cap moving from the west and by a 3.3 
km-wide lobe of Greenland Ice Cap on the east. The two ice masses meet at approxi- 
mately 670 m altitude in a low saddle 0.75 km east of the cliff studied (Goldthwait, 
1957, Pl. 1). Here the ice cliff of North Ice Cap is a steep ice toe. 

The mean annual temperature for this region is about —12°C, a figure corres- 
ponding closely to ice temperature, —11°C, below the zone of annual fluctuation 
within North Ice Cap. The lowest ice temperature recorded in 1955 was —16.2°C 
on 7 July at 6 m depth 28 m back from the cliff edge (Hilty, 1956, p. 25-30). The 
average daily air temperature from mid-June to September at base camp at 630 m 
altitude 150 m south of the cliff was 0.7°C, the highest for the summer of 1955 being 
10°C and the lowest —9.5°C, 


(?) Names officially authorized by Danish Board of Geographic Names. 
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Fig. 1 — Index Map of North Ice Cap and northern Nunatarssuaq northwest Green- 
land, showing ice cliff and associated geographic features. 


The program of glaciological studies of the ice cliff in 1955, and continued in 
1956 and 1957, was under the auspices of Snow Ice and Permafrost Research Establish- 
ment (S.I.P.R.E.), Corps of Engineers, U. S. Army. This paper reports on part of 
the 1955 study, and willbe followed by other papers on various aspects of the three 
year study by other members of the groups in Greenland. The purpose of the precise 
theodolite survey was to establish the absolute amount of motion of and to determine 
the relative motion-of different parts of an ice cliff from top to bottom. As has been 
stated elsewhere (Goldthwait, 1957), at least 45 per cent of the ice edge in northwest 
Greenland terminating on land is a very steep incline or a vertical ice cliff, and such 
ice edges provide an excellent opportunity for the study of ice motion and structure 
throughout the exposed glacier front. ; 

These glaciological studies will lead in part to an explanation for the existence 
of such cliffs, wherein it is recognized that the fundamental requirement is that ice 
motion exceed annual ablation on the cliff face, a proposal previously offered by 
Goldthwait (1956, p. 142-146). 
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Fig. 2 — Profile of ice cliff of North Ice Cap in northern Nunatarssuaq. 
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INSTRUMENTATION | 


A T-2 Wild theodolite was used to measure the relative postions of 40 oak dowels, | 
1.82 m long and 25.4 mm diameter, set into the ice cliff in ten vertical rows (Fig. 3). 
The south end, a mid-point, and the north end of a precisely measured base line | 
was occupied for the necessary observations. All base line preparation, leveling, and 
measuring was done by H. L. Jury for a phototheodolite survey of the cliff. The 
base line, 420 m in length, was chosen in an east-west direction to be as nearly parallel 
to the cliff face as possible. Differences in ground elevation allowed the west end of 
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Fig. 3 — Map (profile) of Ice Cliff of North Ice Cap in northern .Nunatarssuaq, 
showing ee of stakes and the average daily motion in 1955 of each stake 
in the ice cliff. 


the base line to be 100 m from the cliff, whereas the east end (next to base camp) 
was 150 m from the cliff. The elevation of the west end was about 40 m higher than 
the east end. Meter-deep holes were excavated in the pergelisol with a power hammer, 
and heavy construction timbers were cemented into the holes. Rocks piled around 
the stakes served as protection. Thin copper strips nailed to the leveled tops of these 
timbers were pricked by a point marking the approximate center of each (Jury, 
in Goldthwait, 1956, p. 66). The theodolite was centered over these points for each 
series of observations. 

Nine stakes were set into the ice 3 - 4 m below the cliff top (Fig. 3) using Gerry 
Cunningham (Ward, Colorado, U.S.A.) cable ladders 9, 12, and 15 m long and 21 cm 
wide. Twenty three stakes were inset into the cliff (1) at the base of the clean glacier 


. ice, (2) at the-top of the dirty brown ice below the clean ice, and (3) as close as possible 
to the cliff base. This was done from below on aluminium ladders. In addition, a 


vertical row of 10 stakes were inset, approximately 4 m apart, below a galvanized- 
iron-pipe gallows, installed at the top of the cliff for this purpose. All stakes were 
set into the ice a distance of approximately 1.8 m, so that the end of each protruded 
10 - 12 cm. Due to the unpredicted severe amount of ablation of the cliff of about 


1.6 m of white ice and 2.7 m of brown ice (Hilty, 1956, p. 19) in 1955, many stakes 


had to be reset. Since many were reset during the interval between 1 - 3 August and 
17 - 19 August, and 10 were not reset for the 1956 season, the measurement of only 
two stakes throughout the 1955 season (from 4 July to 19 August) was possible. 
Observations were made at the following times in 1955 and in preparation for 
the 1956 season: 4 - 9 July, 18 - 20 July, 1 - 3 August, and 17 - 19 August. The 
positions of 30 markers were noted for the 1956 season. Nineteen of these remained 


to be observed in March 1956, and 10 for the first observations early in June 1956. 
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The motion of all stakes is shown in Table 1. Standard U. S. Coast and Geodetic 
Survey procedures in the use of theodolite and in determination of positions of markers 
was employed. Direct and inverse readings were made on each stake; this pair of 
readings was repeated three times, and, if differences between the average of the 
three pairs of direct and inverse readings were greater than ten seconds of arc, then 
direct and inverse readings were repeated until differences between the average of 
three pairs of readings were less than ten seconds of arc. This procedure gave a third 
order of accuracy (U.S.C. & G.S. standard) that obviated human error and mili- 
tated against possible diurnal instrumental deviation, and resulted in accuracy greater 
than that employed elsewhere (White, 1956). 


DATA OBTAINED 


Data obtained from observations on stakes, listed in Table 1, are diagrammati- 
cally illustrated in Figure 3. The ice moved faster during the first half of July than 
it did later in July, and, but for the two stakes observed continuously throughout 
the season, a speeding up in August occurred. In most cases the top of the cliff 
moved at least twice as fast as the dirty brown ice near the base. The clean ice a few 
meters above the uppermost dirty brown ice moved a little faster than the brown 
ice just below, and yet throughout this zone of brown ice below the white ice there 
is a rapid downward decrease in motion towards the bottom of the glacier. Greater 
differential motion exists in the dirtier shearing ice at the very bottom. The ice at 
the top of the cliff moved only a few millimeters faster per day than that clean ice 
just above the dirty brown ice (See Average Daily Motion of Each Stake in Ice Cliff, 
Fig. 23). 

The average motion of the stakes at each vertical row across the cliff from west 
to east is shown in Table 2. 

A few erratic movements were observed, such as the forward motion of 427.12. 
cm of Stake 7H during the first half of July. This same stake had a daily motion of 
10 mm for the second half of July. A backward motion in three different areas of the 
cliff also was noticed, two of which are at the cliff base and one close to the bottom: 


during the second half of July, Stake 13J moved 16.47 cm backward and Stake 191 
moved 17.79 cm backward, whereas Stake 9G near the bottom but in clean ice moved | 


121.64 cm backward. These motions are well beyond probable limits of error in 
measurement and all figures were double-chekced from beginning to end. In 1956 


one stake at the top of the cliff also moved backward 25.9 mm per day between 19 | 


July and 11 August (Goldthwait, 1957, p. 69, Stake 9U), so not all erratic motion is 
confined to the cliff base. 


The average motion normal to the base line for 39 stakes during the first half 
of July is 20.6 mm per day, for 35 stakes during the second half of July is 10.1 mm | 


per day, and for 5 stakes for the first half of August is 8.7 mm per day. This gives 
an average daily motion for the whole cliff for the time of record of 13.1 mm (4.78 m 


per year), a figure close to the average daily motion of 12.8 mm at the cliff top, and | 


also close to the average cliff top daily motion of 12 mm obtained from a cryokine- 


graph study (White, in Goldthwait, 1956, p. 37-41), to be reported elsewhere. These | 
figures are close to those obtained in 1956, wherein the daily motion of the cliff top | 
was about 12.3 mm and the annual forward motion of the glacier surface was deter- | 


mined to be approximately 4.8 m (Goldthwait, 1957, p. 93). 
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TABLE 1 
Motion of Stakes during Summer 1955 in the Direction of Actual Displacement 


Stake Period Rates (mm/day) Total Time 
July July August No. Total Average 
Ist half 2nd half Ist half of motion rate 
No. % 12-13 days 12-15idays 143-16 days Days cm mm/day 
| 1A 12.0 9.0 284 29.6 10.5 
1G 10.6 12.6 284 39.6 11.6 
. E* £ 7.0 6.7 28% 19.4 6.8 
eO3A 10.9 9.0 28) IOC 5091S 
i OG: 9.5 8.1 284 24.9 8.8 
: ay* 4.3 3.6 284 13 3.9 
SA 10.6 9.2 1% 284 DB S68 
5G 10.3 91 284 27.6 9.7 
| SH* 10.2 8.8 284 27.0 9.5 
| Oy fis 2 45) 4.0 284 apes 4.2 
r 7A 12.3 it2 28 Sls ei plete Wey, 
pee HH * 341.7 10.0 28 442.7 15.8 
ese i 2.3 4.8 43 20.6 4.9 
OA 14.1 17.6 D4) 43.4 15.8 
9G 14.8 —81.1** 27: —103.9** —3,8** 
9H* 12.8 12.0 27 3353 12.4 
9K* 112A 10.5 27 30.2 113 
11A 14.8 13.0 DR) 37.3 13.9 
11H* 13.3 Lies 27 33:2 12.4 
TM Gs 12,2 95 Qi 28.9 10.8 
I 5.6 4.2 264 12.8 49 
13A 14.2 13:5 25 34.5 13.8 
13B 13.2 12.8 25 32.4 13.0 
13C 14.1 1252 25 33.2 13.4 
13D 13.0 V2aP 25 S201 12.8 
mis 12.6 13.0 25 32.1 12.8 
13F 13.6%: 12.0 25 31.6 12.8 
13G POA 12.4 25 21.5 12.6 
SSH by 13.4 11.8 264 33.0 12.6 
Al31* 10.2 9.4 254 24.9 9.8 
oH 52 —11.0** 264 =—-10:5** AOE 
ABN 14.5 1257 234 Se7 13.6 
~15G 14.3 10.2 234 27.9 (WEA: 
15H* 13.3 11.3 13.4 384 48.6 1O2e7 
15J* A525 7.6 214 14.4 6.5 
17A 16.1 13.4 234 34.1 14.7 
17G 16.2 9.5 234 28.7 12.8 
17H* 13.4 9.0 234 Zw) 11.2 
19A 1953 8.3 254 31.6 13.8 
19I1* L487 %* 6.0 254 eeu Leaks Be Ne 
Averages: 
A-G (22) 14.2 12.4 9.8 white ice) 11.6 
H-J (18) 26.3 (i 8.1 (brown ice) 7.6 
A-J (40) 11.8 10.3 8.7 (all ice) 9.9 
———$—$—$$—$——$_——$—$_$__$ $$ $$$ $$$ LC a—eeee 
-* Stakes in dirty brown ice ** Backward motion f 


TABLE 2 


Average Forward Motion of Each Vertical Row of Stakes 
(in millimeters per day) 


Row No. 1 3 5 7 9 11 ibekersiys erates deer lll) 
Average Motion OL652 725.) Bi8 88° S 1826 LOD th oy lr, Osteo) 
No. Stakes in Average 3 3 4 3 4 4 10 4 3 2 
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DEDUCTIONS CONCERNING MOTION OBSERVATIONS 


Vertical differences in motion as shown by these studies of the ice cliff are to 
be expected, but the differential motion shown both horizontally and _ vertically 
within a relatively short distance, and also within the clean ice and within areas of 
dirt-bearing shear zones is not necessarily expected. In all cases except one, the 
topmost part of the cliff moved faster than the ice below. Greater differential motion 
was noted at one place where a zone of brown ice moved forward for 124 days 30 
times faster than the average daily motion of ice in that area. And at another place 
the base of the column of clean ice sheared backward over the brown ice below at 
a rate of more than 80 mm per:day during a 15-day period. As is well known, this 
differential motion indicates differing rates and directions of motion and of shearing 
within the ice, not only at the base of the glacier, but in the main body of the glacier 
as well. This differential motion is expressed on the face of the cliff by the changing 
dip of shear planes, overhanging portions of shear planes, thickening and thinning 
shear zones of dirty ice, and contorted banding. The associated study by W. M. 
Merrill of the structure of the ice cliff indicates similar intricate deformation of an 
even more complicated nature (in Goldthwait, 1956, p. 48-61; in. Goldthwait, 1957, | 
p. 105-121; Merrill, 1957a; Merrill, 19576). The folds described by Merrill are over- 
turned dirt bands attenuated parallel to the axial fold plane and indicate that any 
turbulence is in elongated elements parallel to the foliation (white bubbly bands). 
All evidence points to erratic shearing and folding throughout the ice on a scale 
much more convoluted than previously suspected. Similar backward motion and an 
associated jerkiness is reported in East Greenland by Battle (1951, p. 560) and on 
Nordre Tvillinggletscher 22 km to the south (White, 1956, p. 22-23). 

The rate of movement increases from west to east toward the thicker part of the 
glacier. It may be assumed that at the relatively thinner part of the glacier, a bedrock | 
hill beneath the ice is responsible for the slower motion. The slope_of the glacier 
surface back of the cliff edge changes abruptly in two places. Theses changes in slope 
peripherally follow the edge of the cliff, and may represent sudden increases in glacier 
flow as well as in bulk. They do not represent changes in bedrock configuration, 
inasmuch as the results of a seismic survey back of the cliff edge indicate an essentially 
flat sub-ice surface for more than 1400 m behind (north of) the cliff. It may then | 
be assumed that the thicker the ice the faster the surface velocity and thus the faster 
the average velocity. 
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CONCLUSIONS 


An erratic shearing and differential motion exists within the ice of a small high- 
land ice cap like North Ice Cap. Both vertical and horizontal differences are demon- 
strated by the precise motion survey within both the upper clean ice and the dirty 
brown ice below. The topmost portion of the ice cliff moves slightly faster than the 
clean ‘ice below, and much faster than the dirty, shearing brown ice far beneath. 
No great difference in motion exists, however, between the base of the clean ice and 
the upper part of the dirty brown ice; any difference that is evident is variable and 
gradual. Differential motion is much greater within the brown ice zone than elsewhere. 
As expected, the dirty shearing zones at the glacier base move much more slowly 
than any of the ice above. 

On the average, the glacier moved faster the first half of July than it did later 
in July or in early August. The average daily motion of the cliff top is only 2.6 per 
cent less than that for the whole glacier, but is 55.5 per cent greater than that near 
the cliff base. In fact, the whole upper two thirds of the glacier moved almost twice 
as fast as the bottom third. Although certainly induced in part by loss of support due 
to the cliff, this emphasizes the great difference between glacier surface velocity and 
bottom velocity and directs attention to the well-known truth that glacier surface 
velocity can be only a close approximation of average ice speed, and is often far 
faster than bottom ice speed. 

The erratic forward motion occurs as a result of turbulence within the ice, a 
turbulence identified also by others in independent study. Such motion is not great 
when compared with the greater movement of the whole ice cap, and structurally it 
appears to involve elements folded, overturned, and elongated parallel to the foliation 
and to the shear planes. Backward motion is rare and is explained at present only by 
intricate differential vertical and horizontal motion (folding) and by erratic shearing 
within the ice, which also is not great when compared with the greater forward motion 
of the ice cap. 
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CERTAINS RENSEIGNEMENTS SUR LE MOUVEMENT DE 
LA GLACE DANS LES GLACIERS DU THIAN-CHIAN 


G. A. AVSIUK 


(Exposé pour le Symposium sur le mouvement de la glace dans les glaciers, convoqué 
par la Commission de neige et de glace de I’ Association Internationale pour Tl Hydro- 
logie scientifique de l'Union Géodésique et Géophysique Internationale — le 14-24 
septembre 1958 a Chamonix, France). 


I. INTRODUCTION a 
Le courant de la glace dans les glaciers, pareillement a l’ablation et a l’accumu- 
lation, est un des éléments les plus essentiels de l’activité vitale de ces derniers. Dés 
la naissance méme de la glaciologie, le courant de la glace dans les glaciers a attiré 
l’attention des investigateurs. Mais, quoique |’étude du courant de la glace ait été 
entreprise depuis prés de 200 ans, néanmoins, du fait de la complexité de ce phénoméne, 
il n’existe point encore actuellement de théorie universelle qui reflete ce probléme. 
Les plus fondées parmi les théories existantes concernant le courant de la glace, 
precisement celle du courant visqueux élaborée par B. P. Weinberg, M. Lagally et 
C. Somigliana, et celle de la déformation plastique, proposée par A. Nay pour expli- | 
quer le courant de la glace dans les glaciers, peuvent étre adoptées au pis aller pour 
des glaciers isolés ou bien, ce qui est plus précis, pour des parties isolées de certains 
glaciers. Dans l’ensemble, chacune de ces théories n’explique qu’une partie des phéno- — 
ménes liés au courant de la glace dans les glaciers. | 
Récemment comme résultat d’investigations glaciologiques faites dans |°*An- 
tarctide, Jes glaciologues soviétiques V. P. Bogoslovsky, S. S. Vialoff et P.A. 
Shoumsky ont proposé une nouvelle théorie de courant visqueux-plastique de la 
glace dans les glaciers, On a prévu au Symposium une communication spéciale au sujet 
des principes fondamentaux de cette théorie et nous ne nous y arréterons point. 
Outre une base théorique, cette théorie a été controlée par les auteurs dans 
ses parties principales par des investigations expérimentales de laboratoire et par 
les données des observations directes dans |’Antarctide. Nous supposons que la théorie 
du courant visqueux-plastique de la glace dans les glaciers refléte beaucoup plus 
précisément et complétement le mécanisme effectif (réel) et le caractére du courant 
de la glace dans les glaciers. Elle pourra étre appliquée aprés son développement H 
ultérieur pour expliquer les particularités du mouvement de la glace des types variés 
de glaciers dans les différentes régions de glaciation. 
Méme actuellement, cette théorie explique bien les particularités du mouvement 
de la glace dans les grandes couvertures glaciaires; mais cependant, son application 
actuelle pour les calculs concrets et pour explication des particularités, concernant 
le courant de la glace dans des glaciers de types variés des régions montagneuses, est | 
encore embarrassante. Cette difficulté ne découle pas des considérations de principes. - 
Elle est représentée, en premier lieu par la limitation des données portant sur l’état 
et les propriétés physiques de la glace des glaciers de montagnes, par les particularités 
de leur régime thermal, par la distribution, les valeurs et le régime d’accumulation 
et ablation, etc, La variabilité de toutes ces propriétés et de tous ces processus dans 
les glaciers de montagnes sont suffisamment compliqués et variés, et cela se rapporte 
non seulement aux différents systémes de montagnes, mais aussi aux glaciers divers 
d’une méme région ot ils peuvent avoir un caractére différent. 
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Particuli¢rement compliquée et multiforme est la combinaison du changement 
des phénoménes soulignés ci-dessus pour les glaciers qui se trouvent 4 une phase 
régressive de développement; c’est-a-dire, précisément pour les glaciers de glacia- 
tion contemporaine. 

De cette maniére, avant d’expliquer le courant de la glace dans les glaciers 

alpestres, la théorie du courant visqueux plastique doit elle-méme étre développée 
en grand détail et simultanément il est nécessaire d’étudier ultérieurement avec plus 
de précision et sous tous leurs aspects, les propriétés de la glace et les particularités du 
_ cours des processus glaciologiques dans les types divers des glaciers de différents 
_ pays montagneux. 
L’on peut supposer, que l’application de la théorie concernant le courant vis- 
_ queux-plastique pour les glaciers de montagnes peut étre réalisée le plus facilement 
et le plus simplement pour telles régions de glaciation, dans lesquelles la température 
de toute la masse de glace égale zéro et en premier lieu, pour les glaciers des Alpes 
en tant que l’on posséde pour ces derniers les observations les plus complétes et pré- 
cises sur les processus glaciologiques qui y suivent leur cours. 

L’explication du mouvement de la glace des glaciers de montagne des régions 
ou le régime thermique est plus compliqué que dans celles des Alpes, apparait de 
beaucoup plus difficile. En particulier, les glaciers du Thian-Shian peuvent servir 
d’exemple d’une grande diversité de formes du mouvement de la glace. Cette diversité, 
nous essayerons de !illustrer par l’exemple des quatre glaciers du Thian-Shian, qui 
appartiennent a quatre différents types de glaciers, se rencontrant dans la glaciation 
contemporaine de ce pays montagneux. 

Ci-dessous, nous citons, principalement selon les résultats de nos travaux, 
les données concernant le mouvement de la glace pour le glacier Inylchek, celui de 
| Petroff, les glaciers des sommets plans (de |’académicien Grigorieff) et celui de 
: Karobat-kak. 


I]. GLACIER INYLCHEK 


L’Inylchek est le plus grand glacier du Thian-Shian, un des plus immenses 
glaciers de montagnes du Monde — sa longueur est de prés de 60 km. Dans I’Union 
- Soviétique il le cede seulement au glacier de Fedchenko sur le Pamir. 

L’Inylchek appartient au type de glaciers de vallées longitudinales. Le courant 
de glace majeur, principal de ces glaciers occupe une vallée longitudinale, c’est-a-dire 
“une vallée dont les bords se composent de deux chaines de montagnes isolées paral- 
les (ou bien qui se rapprochent). Le courant de glace principal est formé non seule- 
ment au compte de la glace amenée de la région d’alimentation de la vallée longi- 
_tudinalle principale, mais aussi, 4 un degré important, par les courants de glace des 
glaciers affluents qui entrent dans la vallée principale par les vallées transversales. 
Ces derniéres se trouvent sur les versants latéraux la vallée principale. Néanmoins, 
ces glaciers-affluents a leur tour, sont formés par la glace de plusieurs de leurs glaciers- 
-affluents de second:et de troisi¢éme ordre. En plan, tout l’ensemble des courants de 
glace et de leurs régions d’alimentation, composant un tel glacier de vallée longitudi- 
-nale rappelle un arbre branchu, c’est pourquoi ce type de glacier est parfois appellé 
type dendroide. Selon la classification des glaciers de l’Asie Centrale proposée par 
N. L. Korjenevsky (1928), de tels glaciers sont déterminés comme le premier type des 
glaciers de vallée intramontagneux, nommé par Korjenevski « type de Zéravshan ». 
(Aux glaciers de ce type il a rapporté ceux d’Inylchek et de Semenoff sur le Thian- 
‘Shian, celui de Fedchenko et de Zéravshan sur le Pamir, etc.). Le glacier Inylchek 
est disposé dans la région des plus hautes régions du Thian-Shian Central, au 
«coeur » méme de ce pays montagneux, 1a ot les larcs des chaines de montagnes 
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Fig. 1 — Schéma des glaciers du nceud des montagnes Khan-Tengri. 


Signes conventionnels 


Lignes des structures orotectoniques principales. 
Lignes des chaines de montagnes d’érosion. 
Glaciers. 

Névé. 

Lac de Merzbakher 

Formations de moraines terminales. 

Riegel ancien. A 

Cétes des auteurs absolues. 


PO OSE: 


forment le noeud de montagnes Khan-Tengri. Presque complétement couverte 
d’une cuirasse de glace et de névé, cette région est le centre le plus puissant de glaci- 
ation contemporaine du Thian-Shian; il occupe la deuxiéme place de glaciation 
sur le territoire asiatique de 1?URSS. 

Une notion générale de ce nceud de montagnes et de sa glaciation, ainsi que 
du glacier Inylchek, est donnée par le schéma des glaciers du nceud de montagnes 
Khan-Tengri (fig. 1). 

A V’époque contemporaine, il existe deux glaciers Inylchek, l’Inylchek Nord 
et l’Inylchek Sud. L’extrémité de l’Inylchek Nord est séparé de la glace de 1’ Inylchek 
Sud par le lac Mertsbakher d’une longueur de prés de 4 km. 

L’Inylchek Nord occupe une vallée formée par le versant septentrional de la 
chaine de montagnes Stalin (voir fig. 1) et le versant méridional de la chaine 
de montagnes Sarydjass; a l’est de la vallée il est fermé par une partie de la chaine 
de montagnes Méridionale. 

Le glacier Inylchek Sud se trouve dans une vallée longitudinale, qui est renfer- 
mée par les mémes versants occidentaux de la chaine de montagnes Méridionale. 
Dans sa partie haute la vallée est formée par les versants septentrionaux de la chaine 
de montagnes Kok-Shaal-Taou et par les versants méridionaux de la chaine de 
montagnes Stalin. Au-dessous de la sortie de l’Inylchek Nord dans la vallée de 
I’Inylchek Sud, les versants latéraux sont déja formés par les versants des autres 
chaines de montagnes; précisément au sud — par les versants méridionaux de la 
chaine de montagnes Inylchek-Taou et au Nord par les versants septentrionaux 
de la chaine de montagnes Sarydjass. 

La longueur totale du glacier Inylchek Nord est 35.2 km, la langue du glacier a 
une extension de prés de 28.6 km et elle se partage en une partie active de prés de 


19.8 km de longueur et en une parcelle de « glace morte » (zone terminale inférieure de 
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la langue) d’une longueur de prés de 8.8 km. La largeur moyenne de la langue de glace 
atteint presque 1.6 km; celle du maximum est de 2 km et celle du minimum 1.3 km. La 
pente longitudinale moyenne de la surface de la langue varié de 3° a 4°. L’altitude 
-absolue de l’extrémité de la langue du glacier est de prés de3000 m. Les cétes de la 
surface de glace prés du point ot la langue se divise en une partie active et en glace 
« morte » sont de Vordre de 3500 m, celles d’altitude de la ligne de névé sur la surface 
du glacier est de prés de 4500-4550 m d’altitude. Les différences relatives entre les 
points au fond de la vallée et les lignes de la créte sont de l’ordre de 2000-2500 m 
et elles atteignent un maximum de 3700 m. L’épaisseur dela glace dans la parcelle 
«morte » de la langue ne surpasse point 100 m, dans le courant moyen de la partie 
active de la glace — elle est de l’ordre de 300 m. 

La longueur totale du glacier Inylchek Sud est de prés de 59.8 km, y compris la 
langue du glacier qui a 43.2 km de longueur. La langue de glace est composée d’une 
partie active et de glace «morte». La glace «morte» a une longueur de prés de 14 km; 
elle occupe l’espace entre l’extrémité inférieure du glacier jusqu’a la traversée du 
lac Mertzbakher (situé a l’embouchure de la vallée de I’Inylchek Nord). La longueur 
de la partie active du glacier est de 29.2 km. La largeur moyenne de la langue est 
2.2 km, celle du maximum 3 km, et celle du minimum 1.7 km. La pente longitu- 
dinale moyenne de la surface de la langue de glace est proche a 2°. La distance 
depuis Vextrémité inférieure de la langue de glace jusqu’au lac Martzbakher (en 
ligne droite) est de pres de 14 km (entiérement sur la parcelle de glace « morte»). De- 
puis l’extrémité du glacier Inylchek Sud jusqu’a ses affluents de gauche: jusqu’au gla- 
cier Komsomoletz prés de 26 km; jusqu’a celui de Tourist — 30 km, jusqu’au glacier 
Diky — 34 km; jusqu’au glacier Zvesdochka 38 km; jusqu’a la traverse du pic 
Khan-Tengri — 45 km. L’altitude absolue de l’extrémité inférieure du glacier est de 
pres de 2940 m. La céte de la surface de glace en face du lac Mertzbakher (extré- 
mité inférieure de la partie active du glacier) — 3400 m, en face des glaciers Komso- 
moletz, Tourist, Diky, Zvesdochka conformément prés de 3800, 3900, 4000, 4100 m 
d’altitude. La ligne du névé sur la surface du glacier passe prés de |’altitude 4450 m. 
La céte de la surface du glacier sur la traverse du pic Khan-Tengri est de l’ordre 
de 4500 m. Les hauteurs relatives des lignes des crétes des versants latéraux 
au-dessus de la surface du glacier sont en moyenne de prés de 2500-3000 m. La diffé- 

rence maximum relatives entre |’extrémité inférieure du glacier et les points les plus 

hauts dans les limites de son bassin (pic Pobedy-Victoire) égale 4500 m. L’épaisseur 
de la glace (selon les mesures des fissures et selon |’extrapolation des versants 
latéraux de la vallée) dans la partie « morte» de la langue posséde les plus hautes 
valeurs de 150-200 m. L’épaisseur de la glace dans le courant moyen de la partie 
active de la langue de glace dépasse 400 m. 

Tout comme dans le glacier Inylchek Sud, la langue commune de |’ Inylchek 
Nord qui git dans la vallée longitudinale principale, est représentée par un systéme 
complexe de courants de glaces compliqués, de « jets » formés par la glace de divers 
glaciers-affluents, composant en fin de compte, la langue de glace commune dans 
la vallée principale. Chacun de ces «jets» de glace posséde des traits individuels 
se distinguant des autres : tant par la vitesse du courant de glace, par l’arrange- 
ment de la surface de glace que par |’épaisseur de celle-ci, par sa largeur et son exten- 
tion. Ainsi, par exemple, si nous allons observer la distribution des vitesses du courant 
de glace sur un profil transversal de la langue de glace, nous trouverons partout 
l’image suivante, propre a tous les profils analogues : 

Prés du bord latéral de la glace, les vitesses du courant sont proches a zéro, 
ensuite elles augmentent vers le centre du premier courant de glace et tombent de 
nouveau a un certain degré vers la ligne de partage entre le premier et le second 

courant; elles augmentent a nouveau vers le milieu du second courant, tombent 
encore vers la ligne de partage entre le second et le troisitme courant, augmentent 
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encore vers le centre du troisiéme courant, etc., et, enfin, a partir de la partie centrale 
du dernier courant de glace, qui se trouve a la rive opposée du glacier, les vitesses 
du courant diminuent dé nouveau et tombent également zéro a l’autre rive du glacier. 
Les vitesses atteignent un maximum dans les parties moyennes des plus puissants cou- 
rants de glace; ceci ne coincide nécessairement pas a la partie centrale de toute la Jan- 
gue de glace. Par exemple, dans le glacier Inylchek Sud Jes vitesses maximum sont 
observées sur les courants de glace qui vont dans la moitié droite (en largeur) de 
la langue de glace commune. Si l’on fait une épure des vitesses des courants de 
glace sur un profil transversal quelconque, elle représentera une ligne ondulée a 
tendance générale de monter_au point des courants de glaces les plus puissants et 
avec des minimums vers les rives du glacier. 

Il est évident, qu’une telle répartition des vitesses, de méme aussi que la struc- 
ture variée de la surface des courants de glace différents dans les parties corres- 
pondantes de la langue glaciére, signale que ces distinctions individuelles des courants 
de glace isolés sont provoquées non seulement par la variété en quantité de la glace 
faisant partie du courant et en épaisseur, mais aussi par certaines différences des parti- 
cularités de la glace elle-méme formant divers courants, et par une certaine différence 
de leur état thermique, du dégré de leur impureteé, etc. 

L’image générale de la répartition des courants de glace, formant les langues 
du glacier des vallées principales de l’Inylchek Nord et de l’Inylchek Sud, est repré- 
senté sur fig. 2. 

On peut trés bien observer sur ce schéma la structure (a jets » et « a courants » 
des langues des vallées principales de ces glaciers. 


Le mouvement de*la glace dans les régions du névé et dans les parties actives | 
des langues de glace des glaciers des vallées principales tout comme dans celles des ~ 


glaciers-affluents se fait par courants visqueux-plastiques de la glace. La formation 
des fissures et le mouvement dans les chutes de glace, accompagnés de ruptures de 
sa continuité, sont des cas spécifiques de la manifestation de ce courant, provoqué 
par des conditions extrémes et ne se rapportent point a une manifestation de mouve- 
ments en bloc de la glace, en tant qu’ici on n’observe aucun glissement de toute la 
masse. Cette conception ne contredit point la théorie générale du courant de glace 
visqueux-plastique. 


Dans les parcelles de glace «morte » des parties terminales des langues de glaces, 


l’on n’observe point de courants de glace — ici les vitesses du courant égalent 
zéro. Dans la zone de la glace « morte» s’éffacent les traits individuels des courants 
de glace isolés qui les ont formés. II n’existe point dans les zones de glace « morte » 
un mouvement régulier, ininterrompu, qui embrasserait toute la masse de la glace. | 


Ici sont développés seulement des mouvements,épisodiques de failles, par glissement — 


ou bien méme par éboulement de blocs de glace isolés, qui surviennent dans des parties 
différentes de la glace « morte » et portent un caractére éphémére (de quelques secondes- 
a peu de minutes) et local. Ces mouvements sont provoqués par des fontes ou bien 
par érosion liées aux eaux de fonte. Ces mouvements en bloc n’ont rien de commun 
avec le courant de la glace et sont propres aux glaces « mortes » au cours de la période 
de leur dégradation ultérieure et de leur dislocation. Par suite du développement 
dans les zones des glaces « mortes » de mouvements cassants des failles, le relief de 


ces parcelles présente des contours trés bizarres; il devient fortement démembré et 
tres difficile & parcourir. 


Si on revient a présent a examen du schéma de distribution des courants de- 
glace dans les langues des glaciers Inylchek Nord et Sud (fig. 2), il n’est aucunement 
inutile de donner quelque bréves explications. 

La branche principale du glacier Inylchek Sud débute dans un énorme bassin 
de névé en forme de cirque qui posséde dans sa partie amont le pic des Topographes 
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Fig. 2— Schéma des courants de glace dans les glaciers Inylchek Nord et Sud 


Signes conventionnels 


Le glacier Inylchek Nord 


1-16. Courants de glace du glacier Inylchek Nord. 
17. Parcelle de glace jeune «morte». 
18. Parcelle de glace ancienne «morte». 
Le glacier Inylchek Sud 
19. Courants de glace provenant du bassin de névé principal 
20. Courants de glace provenant du glacier Zvezdochka 
22. » a> » » » .Dikiy 
2BE » Sees » » » Tourist 
24. » ya » » » Komsomoletz 
2: » Sapeeoy » » » Levy Bezymenny 
26, » Se ES » » » Chokalskiy 
27, » ian): » » » Pravy Bezymenny 
28. Lignes de partage des différents courants de glace 
29. Parcelle de glace «morte» 
30. Glaciers n’atteignant point actuellement les courants principaux de glace des 
glaciers Inylchek Nord et Sud. 
31. Ligne du névé. 
32. Matériel des moraines terminales, 
33. Sandre 


Militaires, situé sur la créte de montagnes Kok-Shaal-Taou. D’ici un large courant 
de glace se dirige vers le Nord en formant au début de son courant une chute de glace 
dans toute sa largeur. Bient6t ce courant se compléte a droite par deux importants 
‘affiuents et ensuite dans la vallée du glacier se distinguent déja deux courants (un d’en- 
‘tre eux est formé par Ja glace provenant des deux affluents). Un peu plus bas il s’y joint 
de gauche un troisiéme courant de glace, mais moins puissant. Ensuite le glacier 
fait un brusque détour et parvient dans la partie latitudinale des vallées ou il se joint. 
a la seconde source du glacier Inylchek Sud. Celle-ci débute prés de 10 km a l’est du 
Khan-Tengri, qui donne un puissant courant de glace se joignant ici-méme encore 
a un autre courant; ce dernier descend aussi dans le glacier un plus a l’Est du Khan- 
‘Tengri. Aprés cela, la langue du glacier est déja formée par cinq courants de glace 
‘suffisamment puissants, quatre desquels (en excluant celui de !’extréme gauche) 
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transportent la masse principale de glace du glacier Inyichek Sud, et trois desquels 
possédent la plus grande longueur et épaisseur. 

Ces derniers buttent contre le massif de glace « morte», du glacier Inylchek 
Sud, contournant l’extrémité occidentale de la créte Staline et tournent brusquement 
vers le Nord, ow ils viennent a l’embouchure de la vallée de l’Inylchek Nord. La 
ces courants de glace se terminent par des escarpements raides qui forment dans toute 
la largeur de cette vallée le barrage de glace du lac Mertzbakher. Les blocs de glace 
enlevés des extrémités de ces trois courants de glace dérivent sous forme de multiples 
icebergs dans les eaux de ce lac sous |’influence des vents. 

Aprés cela, selon leur épaisseur viennent deux courants de glace, provenant du 
glacier Zvezdochka, qui forment le « trone» commun de la langue de 1’Inylchek 
Sud. A la traverse du glacier Komsomoletz ils diminuent brusquement et disparaissent 
en n’atteignant point le glacier Shokalsky. Les courants de glace des glaciers Diky 
et Tourist ne possédent point d’épaisseur importante. Ils se rétrécissent graduelle- 
ment et se terminent en buttant contre la glace « morte» de la partie inférieure du 
glacier Inylchek Sud a la traverse du lac Mertzbakher. 

Les troisiémes selon leur épaisseur sont les trois courants de glace qui viennent 
du glacier Komsomoletz. Se tenant prés du bord gauche de la vallée principale, 
ils s’abaissent beaucoup plus bas que les autres dans celle-ci avec les courants bien 
moins épais, du Levy Bezymenny et de Shokalsky qui les rejoignent. Cette « branche» 
de glace « vivante», a épaisseur générale de prés de 400 m, atteint le long du bord 
gauche de la vallée la région de distribution de la glace « morte» et s’enfonce dans 
cette derniére plus bas qu’a la traverse du lac Mertzbakher a une distance excédant 
3 km. Les courants de glace des autres affluents, y compris ceux de la rive droite 
(a Vexception du courant venant du glacier Pravy Bezymenny) ont une tres petite 
épaisseur en comparaison 4 ceux que l’on a énumérés et ils ne jouent aucun réle — 
dans la formation du «tronc» commun du glacier de la vallée principale. Ils dis- 
paraissent rapidement aprés étre entrés dans cette derniére et ne livrent dans le «tronc» > 
principal du glacier rien que du matériel clastique pour les moraines latérales. Il — 
est facile de remarquer que sur toute l’étendue de la partie latitudinale de la vallée 
principale, le glacier Inylchek Sud, jusqu’a sa jonction avec la vallée de 1’ Inylschek 
Nord, recoit tous les grands affluents des versants septentrionaux de Kok-Shaal-Taou ~ 
(c’est-a-dire, les versants gauches). D’ici, descend toute une série de grands affluents : 
les glaciers Zvesdochka, Diky, Tourist, Komsomoletz, de Shokalsky. Certains d’entre 
eux, comme par exemple, Zvesdochka et Komsomoletz, représentent a leur tour des 
formations de glaciers complexes, qui ont plusieurs courants de glace dans leurs 
langues. A droite, vers le versant sud de la chaine de montagnes Stalin, sur cette 
parcelle I’Inylchek Sud ne regoit plus, a exception du courant venant du glacier 
Pravy Bezymenny, aucun affluent important. Le chiffre total de tous les affluents | 
du glacier Inylchek Sud excéde 30, mais cependant seulement 15 d’entre eux forment le 
« tronc » principal de la langue de glace de la vallée principale (nous les avons énumérés 
tous ci-dessus). Les autres, comme on l’a remarqué auparavant, ont des épaisseurs 
trés insignifiantes et disparaissent aussit6t aprés leur sortie dans la vallée principale 
et ne sont que des sources de matériel clastique pour les moraines latérales, mais | 
point des sources de glace, qui alimentent le glacier. 

Au cours des travaux sur le glacier Inylchek (en 1946 et 1947), nous ayons pris 
des mesures des vitesses superficielles du glacier. Néanmoins ces mesures furent 
relativement peu nombreux et elles embrassérent des courtes périodes. De cette 
maniére les résultats obtenus ne permettent point de faire des déductions solides | 
au sujet des valeurs des vitesses annuelles moyennes. On ne peut non plus caractériser 
les vitesses moyennes du mouvement pour 24 heures, car les courtes périodes de 
mesures peuvent donner des chiffres non typiques. Nos mesures parlent seule-_ 
ment, sans aucun doute, de lad istribution hétérogéne des vitesses du courant: 
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dans des profils transversaux; des vitesses variées dans les divers courants de glace, 
d’un caractére quelque peu varié du courant de cette derniére (nous avons déja 
noté ceci). Les données des déterminations photothéodolithiques pour les vitesses du 
mouvement dans la zone de glace morte témoignent aussi de l’absence d’un courant 
de glace dans cette zone. Ces déterminations ont auxsi enregistré certaines failles 
en bloc qui ont eu lieu durant la période de mesure — le scindement de blocs 
de glace isolés. Sur la base des mesures obtenues, nous prenons la liberté de n’éla- 
borer qu’une caractéristique trés générale du courant de glace dans le glacier Inylchek 
Sud, et d’indiquer que dans le secteur moyen de la partie active de la langue du 
glacier Inylchek Sud les vitesses du courant de glace n’excédent point les valeurs de 
Vordre de 0.4-0.5 m par 24 heures. Nous supposons, que les données, concernant 
la vitesse du courant de glace, de 3.4 m en 24 heures, pour presque les mémes parties 
du glacier, citées dans les comptes-rendus de l’expédition de l’Ukraine (1932-1933) 
dans le Thian-Shian Central, sont fortement exagérées. 

La surface du glacier Inylchek Sud au-dessus de l’embouchure du glacier Zves- 
dochka, est relativement pure, avec une petite quantité de blocs erratiques dispersés 
péle-méle. Il y a ici peu de fissures. La parcelle plus bas que le glacier Zvesdochka 
et presque jusqu’au lac Mertzbakher est caractérisée par une toute autre surface. Sur 
une surface relativement plane, se distribuent ici assez réguligrement les remparts 
longitudinaux des moraines médiales; un développement important caractérize 
aussi les moraines latérales. La premiére bande des moraines médiales survient 
pres du glacier Zvesdochka, ensuite avec chaque embouchure d’un nouveau affluent 
de glace, survient une nouvelle moraine médiale. 

Dans la partie inférieure de cette parcelle, les remparts des moraines isolées se 
joignent en une bande ininterrompue d’une moraine, pressée contre le bord gauche 
de la vallée. La partie droite du glacier, formée par cinq courants principaux de glace 
(provenant de deux sources principales du glacier Inylchek Sud et descrites ci-dessus) 
est représentée par de la glace pure, Jes courants isolés de laquelle sont partagés par 
les bandes trés étroites des moraines médiales. Ces moraines s’élargissent graduelle- 
ment vers le bas de la vallée et se terminent avec les courants de glace dans le lac de 
Merzbakher. 

Un tout autre caractére se présente a la partie longue de 14 km de la surface du 
glacier Inylchek Sud, qui s’étend de la traverse dulacde Merzbakher jusqu’al’extrémité 
inférieure du glacier. Cette parcelle de la langue de glace, comme on |’a dit ci-dessus, 
est formée par de la glace « morte». Sa surface représente un relief de monticules 
bizarrement démembré. Des monticules coniques (volcans) isolés, distribués selon 
des lignes irréguliéres en forme d’arcs et s’élevant au-dessus du relief général ondulé, 
-ressemblent 4 une mer « déchainée ». Les crétes pointues sont coupées par les murs 
abrupts de glace; au pied de ces crétes se trouvent de grandes grottes qui engloutissent 
les eaux de dégel. La glace est traversée par d’énormes fissures béantes. Toute la 
surface du glacier est couverte par un manteau, constitué d’une moraine finement 
clastique de faible épaisseur (en moyenne de l’ordre de 20 cm) avec de rares blocs 
erratiques de grandes dimensions. Une grandes quantité de fissures et de grottes, 
et aussi l’ondulation irréguliére de la glace provoquent ici |’absence de lacs et de 
courants d’eaux au-dessus du glacier. Tous les courants d’eau et les lacs se concen- 
trent au bord de la vallée (outre ceux qui sont sous la glace). La largeur du glacier dans 
cette partie inférieure excéde partout 2 km. Ici le corps du glacier ne remplit point 
‘complétement toute la largeur de la vallée et s’écarte de ses bords. Entre le corps de 
la glace et le versant latéral il reste un abaissement — des bas-fonds. Par place, a 
cause de scindement et de glissement, la glace est serrée contre le versant latéral. Les 
abaissements exempts de glace le long des bords de la vallée sont souvent occupés 
gar des courants, qui tantét disparaissent sous la glace ou bien apparaissent dans les 
grottes du glacier. On voit par place des chaines de dépressions closes, dans les- 
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quelles se trouvent des lacs, limités par les bords de la vallée et par les escarpe- 
ments trés raides de la glace. Les processus du scindement sont tres développés sur 
cette parcelle de glace « morte» du glacier. Les escarpements verticaux des murs 
de glace sont largement distribués et orientés perpendiculairement a lV’axe_ longi- 
tudinale du glacier. Les surfaces planes des failles qui se renouvellent ne possédent 
point de formes arrondies — en tant que la surface du glacier est couverte par un 
manteau de moraine, qui protége les bords des failles contre la fonte. 


L’absence d’un courant de glace conduit a ce que le matériel de la moraine ne 
«s’écoule » point avec la glace vers l’extrémité du glacier, ceci devant un relief irré- 
gulier et fortement démembré de la surface et devant la présence des mouvements 
de gros blocs de glace dans les failles provoque seulement une redistribution locale 
et non pas un mouvement général de progression vers l’extrémité du glacier, 


La zone de la glace « morte » dans la partie inférieure du glacier Inylchek Sud 
est formée par de la glace,-qui fut apportée ici jadis des glaciers Inyichek Sud et Inylchek 
Nord, quoiqu’a présent cette glace. « morte » n’a plus aucune relation avec le glacier — 
Inylchek Nord. A ce qu’il parait, la glace dans la partie droite de cette zone « morte » 
est, pour prés d’un tiers de toute sa largeur, de la glace appartenant a l’Inylchek 
Nord et les autres deux tiers, qui joignent au c6té gauche de la vallée, représentent 
la glace des anciens courants de glace de l’Inylchek Sud qui n’ont actuellement aucun | 
courant et qui continuent 4 toucher passivement |’extrémité active de la langue de © 
glace de ce dernier glacier. 


Les vallées latérales prés de leur sortie dans la vallée principale ont un certain 
gradin et leur fond se trouve étre au-dessus du fond de la vallée principale et il s’inter- 
rompt a une certaine hauteur du versant latéral de cette derni¢re, c’est-a-dire les © 
vallées latérales sont « suspendues »», en discordance avec la vallée principale. La dis- 
cordance des vallées latérales améne souvent a ce que la glace qui sort de V’affluent | 
dans le «tronc» principal du glacier ne peut atteindre le fond de ce dernier, mais | 
est entrainée par le courant général vers le bas de celle-ci et forme dans le courant — 
général un « jet » a part « engainé » dans ce courant de glace général. Presque toujours | 
un tel « jet » se fixe par une nouvelle moraine médiale, qui survient dans le courant | 
général aprés que |’affluent s’y jette. Un tel « jet » de glace est ordinairement serré le 
plus prés contre la rive, de laquelle descend l’affluent. En cette position il continue | 
jusqu’a l’affluent suivant, la glace duquel forme un nouveau « jet », qui est a présent | 
le plus proche de la rive; le jet de affluent précédent se fait le deuxiéme de la rive, 
etc. Ainsi en accumulant graduellement la glace de tous ces affluents se forme a 
Vordinaire, le tronc a « jets multiples » ou a « courants multiples » de la langue de | 
glace commune de la vallée principale. Le nombre de tels « jets» dépend de la quantité | 
des affluents et des différences de leurs épaisseurs, des vitesses du mouvement, des | 
particularités de leur glace. Ce nombre augmente, en régle générale, au fur et a mesure | 
que l’on descend le glacier. Les « jets » ont des largeurs et des profondeurs (épaisseurs) 
diverses, qui dépendent des causes énumérées ci-dessus et aussi de la hauteur de la! 
« suspension » de l’embouchure de la vallée latérale qui donne l’affluent au-dessus 
du fond de la vallée principale. Grace a I’épaisseur différente et a la vitesse du courant. 
de glace. certains «jets» disparaissent avant d’atteindre l’extrémité commune de) 
la langue de glace. Dans ce cas 1a le « jet » se rétrécit graduellement; il prend la forme } 
dune pointe et disparait. Les moraines médiales, qui marquent la largeur du « jet » } 
s’élargissent graduellement et se rapprochent; a la place ow le « jet » disparait, elles } 
s’unissent en une bande plus large. Si c’est le courant le plus proche de la rive qui | 
disparait, alors ses moraines s’unissent avec celle de la rive. Ordinairement, avant. 
la disparition du «jet», sa glace prend premigrement une surface ondulée, ensuite: 
elle se coupe d’une série de fractures, et en fin de compte elle présente assez souvent 
des blocs de glace isolés, qui sont passivement transportés par les couches plus 
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profondes d’un autre courant de glace du tronc de glace principal 4 plus grande 
épaisseur. 

Tel est le schéma général de la formation du courant de glace de la vallée principale 
des glaciers dendroides. Il est vrai, que dans chague cas individuel le processus se 
complique par des circonstances accessoires, par exemple : par un rétrécissement 
des vallées, par le passage de la glace par-dessus du riegel, etc. La structure descrite 
du courant de glace commun est particuligrement caractéristique pour les grands 
glaciers complexes a la période de leur régressior >t elle est exprimée trés clairement 
dans le Glacier Inylchek. 


Remarquons, ace propos, qu’un cas particulier, d’une combinaison pareille de 
courants de glace isolés est représentée aussi par les glaciers soi-disant « superposés » 
remarqués en URSS sur le Pamir, et particuli¢rement caractéristiques pour le Kara- 
korum et |’Himalaya. 

Leur origine est la suivante. Le niveau de la glace dans le courant de la vallée prin- 
cipale en approchant l’affluent se trouve étre plus bas que la sortie dans la vallée du 
gradin d’embouchure de ce méme affluent. La glace qui s’écoule de ce dernier dans la 
vallée principale se superpose en ce cas 1a, sur la surface (glaciaire) du courant de la 
vallée principale. Ainsi se forme la distribution horizontale des « jets» de glace dans le 
courant principal. Souvent, la glace plus épaisse- du courant principal coule plus 
vite que celle des jets de glace des affluents qui se sont superposés sur celle-ci. Alors 
le jet de glace superposé se casse en morceaux encore plus petits et ces derniers 
flottent passivement en parcourant des grandes distances. En fondant sous |’influence 
du soleil, ces blocs de glace prennent parfois des formes analogues au névé ou a la 
neige « pénitents ». Les blocs de glace du jet brisé n’atteignent pas toujours |’extré- 
mité du glacier. Ils peuvent fondre complétement au cours du trajet. 

Les accidents observés dans les parties diverses du glacier, sur la surface de 
certains «jets» de glace du glacier Inylchek Sud, particuli¢rement a l’extrémité de 
la partie active de sa langue ou bien les blocs isolés a forme bizarre qui se rencontrent 
sur sa propre surface, s’expliquent par la « disparition » des «jets» de glace isolés, 
décrite ci-dessus. Ceci peut étre établi parle fait que les dits accidents ne s’observent 
point a la fois sur toute la largeur du glacier, mais en régle générale se remarquent 
sur desdifférentes parties du glacier dans les limites de la largeur d’un courant 
(ou d’un «jet ») quelconque. 

En relation avec le glacier Inylchek Nord, il faut noter ce qui suit. Le bassin du névé 
principal du courant de glace principal est situé*a des altitudes qui excédent 4500 m. 
Il représente une formation en forme de cirque, étendue en direction de la vallée 
a prés de 7 km. Ici, particuliérement sur le fond du cirque, sont trés développées les 
fissures. La langue de glace s’écoule de la région du névé par un gradin en pente 
douce et occupe toute la largeur de la vallée. Sa surface est unie avec une légére 
éminence au centre. Sur la traverse du Khan-Tengri le caractére de la surface change— 
ici elle est brisée par des fissures en une série de blocs et se gonfle quelque peu; ensuite 


‘elle obtient un caractére plus calme, mais seulement sur une petite partie; plus bas 


survient encore une grande quantité de fissures. La surface méme devient mame- 
lonnée — ondulée. Les hauteurs relatives des mamelons de glace isolés atteignent 


30 m. Encore plus loin, toute la partie inférieure de la surface de glace présente un 


entassement confus. de blocs de glace, qui alternent avec des dépressions, des cre- 


“vasses et des grottes de formes et de dimensions variées. Il faut noter, en général, 


que la surface de la partie active de la langue du glacier Inylchek Nord est tres irré- 
guliére, fissurée, accidentée; ceci témoigne, comme nous le supposons, de l’intensité 
de la régression de ce glacier et ne peut étre expliqué par les accidents du lit du glacier. 

- Un si fort démembrement de la partie active des langues de glace est loin d’étre 


: propre a beaucoup de glaciers du Thian-Shian. 
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La moraine latérale droite de l’Inylchek Nord débute sur la traverse du Khan- 
Tengri. D’ici elle va jusqu’a l’extrémité du glacier et sur toute cette étendue le corps 
de la langue de glace est séparé du bord droit de la vallée par un bas-fond. La largeur 
de ce dernier dans la partie inférieure du glacier est de prés de 200 m. Du cote gauche 
de la langue de glace, le long du versant septentrional de la chaine de montagnes 
Stalin, le corps glaciaire adhére étroitement au bord de la vallée. Ici la moraine latérale 
est insignifiante. 

Le glacier Inylchek Nord a 34 affluents, 18 a droite —- en partant des versants 
méridionaux de la chaine de montagnes Sarydjass, et 16 a gauche — des versants 
septentrionaux de la chaine de montagnes Stalin. Les afluents de gauche sont plus 
puissants et apportent la quantité principale de glace. La majorité des affluents méri- 
dionaux de droite, n’atteignent point le « tronc » principal de la langue de glace de 
l’Inylchek Nord. Le «tronc» général de la langue de glace de la vallée principale 
est formé par 16 courants de glace (voir fig. 2), qui descendent dans la vallée princi- 
pales des glaciers-affluents. Ces courants qui forment le « tronc » général du glacier, 
ont des vitesses, différentes des épaisseurs diverses, etc. en analogie a ce qui a lieu 
dans le glacier Inylchek Sud. 

Néanmoins, comme l’Inylchek Nord ne posséde point d’affluents puissants, 
ni importants, le « tronc » principal du glacier est composé essentiellement par des 
courants de glace (parmi les 16 indiqués ci-dessus), qui viennent du bassin de névé 
principal. La glace des autres affluents latéraux joue un rdéle moins important qu’a 
V’Inylchek Sud. Elle ne forme que des bandes étroites, le long des bords de la vallée 
et dans la majorité des cas ces courants de glace disparaissent non loin de la place 
ou: ils se jettent dans la vallée principale. 

La partie inférieure de la langue de glace du glacier Inylchek Nord est couverte 
sur une distance prés de 12 km par un manteau continu de moraine (épaisseur moyenne 
de prés de 0.4 m) et elle-se distingue par un relief extrémement accidenté et confus. 
Cette couverture de moraine ininterrompue est représentée par des moraines médiales 
multiples, qui se sont unies et qui plus haut, le long du glacier, partagent les courants 
de glace isolés du «tronc » principal de la langue de glace. 

De ces 12 km de la partie terminale du glacier, sous la couverture de moraine, 
les 8.8 km inférieurs représentent de la glace « morte», qui n’a point de courant 
et qui ne prend point part actuellement dans le tourbillon général de la substance 
du glacier. Comme nous l’avons déja indiqué, dans les limites d’une telle glace se 
développent seulement des mouvements de scindement, de glissement des grands 
blocs de glace isolés, qui surviennent épisodiquement 4 cause du déséquilibre et qui 
sont ordinairement provoqués par la fonte des neiges et du glacier et par les eaux 
de dégel. 4 

Dans la limite de l’étendue, occupée par la glace « morte» de l’Inylchek Nord, | 
lon peut distinguer une partie supérieure et une autre — inférieure. La partie inférieure | 
d’une longueur de prés de 4-4.5 km représente de la glace « morte » plus ancienne. Son | 
épaisseur ne dépasse point 50-60 m et dans certaines dépressions elle est tout-a-fait | 
insignifiante. Dans cette partie, les mouvements de faille dans la glace sont de beau- | 
coup moins développés que dans la partie supérieure de la glace « morte ». Les blocs | 
de glace, ayant subi des regroupements multiples, ont formés ici un relief plus ou moins | 
« stable». Ce relief est constitué par des monticules et des dépressions multiples, | 
disposés confusément (et remplis genéralement par des petits lacs). par des chaines de 
montagnes et des labyrinthes de petites vallées, dans lesquelles coulent des cours | 
d’eau qui forment un « systéme fluvial » assez compliqué. Tout:ce relief bizarre qui 
posséde a sa base de la glace « morte » et qui est couvert par un manteau de matériel 
de moraine fond lentement et s’approche du stade terminal de son existence. Ici | 
sont développés des processus d’inversion et de thermokarst. L’aspect général dans 
cette partie de la surface de glace « morte», labourée de « variole » par les petits - 
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lacs et les « trous », rappelle « le visage grélé » de la Lune, quand on l’observe a l’aide 
d’un puissant télescope. 

L’autre partie de la glace « morte», la supérieure, est plus jeune et ici se mani- 
festent encore fortemtent les mouvements de failles; il n’y a point de lacs; le déverse- 
ment superficiel des eaux de dégel est presque absent. Les eaux de dégel se frayent 
des voies au fond du corps de glacier, en utilisant les fissures multiples, en les élar- 
gissant et en provoquant par cela des nouveaux déplacements des massifs de glace 
isolés. Cette derniére se disloque grace 4 cela en plus petits morceaux. Le-relief de 
la surface change sans cesse, ses formes sont plus tranchantes et bizarres. L’épaisseur 
de la glace est, en moyenne, de l’ordre de 150-200 m. 

On se figure, que sur le glacier Inylchek Nord devant son écart de l’Inylchek 

Sud se forma premiérement un espace de glace « morte », qui occupa la parcelle du 
lac actuel de Mertzbakher. La phase suivante de régression fut accompagnée par la 
formation d’une nouvelle parcelle de glace « morte » dans la partie que nous avons 
| nommé « ancienne glace morte» et qui s’étend a 4-4.5 km en amont de l’extrémité 
terminale actuelle du glacier. Enfin, dans la phase suivante de régression se forma la 
derniére partie supérieure de glace morte — «la jeune glace morte», située a 4-4.5 
km de l’extrémité actuelle de la langue et qui s’étend encore plus en amont sur 
—4-4.5 km jusqu’a sa limite avec la glace active. 
: Actuellement l’extrémité du glacier Inylchek Nord (glace morte) n’atteint point 
prés d’un km le lac de Mertzbakher. L’impression qu’elle descend vers le lac est créé 
par deux bras de golfe qui montent profondément le long des bords de la vallée dans 
les bas-fonds latéraux, exempts de glace. L’espace entre le lac et l’extrémité actuelle 
du glacier est rempli en désordre par les monticules des formations de moraines 
terminales, entre lesquels se disposent des multiples petits lacs — tout ceci rappelle 
a premiére vue un archipel de petits iléts. 

Un caractére proche a la formation des troncs principaux de la langue de glace 
de la vallée principale, comme d’une série de courants de glace, unis en un lit unique, 
mais ayant des particularités individuelles est aussi remarqué pour les autres énormes 
glaciers du nceud de montagnes Khan-Tengri, par exemple pour le glacier de Semenoff 
et celui de Moushketoff. 


II] LE GLACIER DE PETROFF 


Entre les plus grands glaciers et les plus connus du Thian-Shian se trouve celui 
de Petroff, situé sur le Thian-Shian Central, dans le massif de montagnes Ak-Shiyriak. 
N. L. Korjenevsky (1928) distingue dans la classification des glaciers de l’Asie 
Centrale, celui de Petroff, comme le second type particulier des glaciers intramon- 
tagneux de vallée et qu’il nomme «type de glacier de Petroff ». Ce type est carac- 
térisé par une courte langue et par un bassin développé d’alimentation relativement 
tplat. 

L’aérophotographie que nous citons (Fig. 3) donne une relativement bonne 
fnotion de ce glacier. C’est pourquoi l’on peut se limiter a de bréves explications 
fet a certains chiffres qui caractérisent ce glacier. L’aérophotographie est faite vers la. 
fin de la période d’ablation et J’on peut y observer clairement les limites du névé. 
De cette maniére l’on peut voir facilement les régions d’alimentation de tous les 
courants de glace, qui forment le glacier de Petroff. Comme cela se voit sur la photo- 
graphie, le glacier de Petroff est formé par trois branches principales — affluents 
e premier ordre : une de droite et deux de gauche; la branche gauche supérieure 
st le principal et le plus puissant affluent de glace. A leur tour, ces trois branches, 
rincipales, qui forment le glacier de Petroff, poss¢dent de multiples affluents — 
ffluents de second ordre. De cette maniére, le glacier de Petroff est representé par une 
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Fig. 3 — Glacier de Petrov (photographie aérienne) 


formation de glace assez compliquée. Sur la photo l’on voit aussi les détails struc-} 
turaux de la surface du glacier — les moraines médiales, les régions de fissures. les} 
parcelles de glace morte dans la partie terminale du glacier, les formations des morai-- 
nes terminales ete. 

La longueur totale du glacier de Petroff,.en allant le long de sa branche gauche: 
supérieure principale égale 14.6 km. De ces 14.6 km, la longueur de la langue de glace: 
est 10.9 km. La partie terminale inférieure de cette derniére est formée en moyenn 
sur une distance de prés de 2 km, par de la glace morte. La superficie totale de la: 
glace et du névé dans le bassin du glacier de Petroff égale approximativement 73. 
km?, dont 52.7 km? sont couverts par la region du névé et 21.2 km? — par la langu 
de glace. Le coefficient du glacier est 2.5; et si on le calcule seulement en relatio 
avec la partie active de la langue il est 3.2 (car la glace morte occupe une superficie dé 
4.6 km?). L’épaisseur moyenne de la glace est de prés de 8868.10 m? (en faisant le calcul 
en eau). La largeur de la langue de glace (sans les moraines latérales) prés de so 
extrémité — 1860 m. L’altitude de l’extrémité du glacier égale 3730 m. L’altitude 
moyenne de la ligne du névé pour le glacier en entier est de prés de 4280 m. (Les cétes 
de la ligne du névé ont une valeur quelque peu différente dans les branches diverse? 
du glacier de Petroff. Ainsi prés du principal affluent droit, l’altitude de la ligne du 
névé est presque 4320 m, pres de l’affluent gauche — 4290 m, prés de l’affluent gauche 
inférieur — 4270 m). La différence maximum dans les limites du glacier entier 
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_ 1380 m. La différence moyenne des altitudes entre l’extrémité du glacier et le pied des 
murs dans les cirques des régions du névé est de l’ordre de 750 m. Les dépassements 
moyens dans la région des névés (des sommets couverts de neige au-dessus des vallées, 
remplies de névé) sont de prés de 250 m. Les altitudes absolues maximum dans le bassin 
du glacier de Petroff atteignent des valeurs de l’ordre de 5150 m. La pente moyenne 
de la surface de la langue, et aussi des parties planes « des vallées » de la région du 
névé varient dans les limites de 2° a 4°. Les pentes a l’extrémité méme du glacier 
_atteignent 10°-14°. Aux places ot les courants principaux rejoignent le «tronc» 
commun du glacier, se trouvent les zones de fissures et ici la pente générale de la 
surface du glacier augmente et atteint prés de 7°-10°. 

Au cours de 4 ans (1945, 1946, 1947 et 1948), nous avons fait des travaux de 
mesures photogrammétriques terrestres des vitesses superficielles du mouvement 
de la glace dans le glacier de Petroff. Les mesures des vitesses ont été faites sur 
toute l’étendue du glacier. Chaque année on a fait deux ou trois séries de mesures. 
C’est pourquoi nous avons eu la possibilité d’obtenir des valeurs de vitesse pour de 
courts laps de temps (depuis une semaine jusqu’a un mois) dans les levés pour des 
années séparées. Et du matériel concernant les levés faits au cours d’années différentes, 
nous avons obtenu les valeurs des vitesses annuelles du mouvement. Chaque année 
les mesures des vitesses se faisaient au cours des mémes mois, précisément en aotit 
‘et en septembre. 

De cette maniére nous avons eu la possibilité d’étudier en détail la distribution 
des vitesses superficielles du mouvement de la glace et aussi de suivre le changement 
du caractére de ce mouvement sur toute l’étendue du glacier de Petroff. 

Par l’étude de détail du matériel obtenu au cours des mesures des vitesses du 
mouvement de la glace et particuliérement par l’analyse de leur distribution sur 
le glacier de Petroff, il devient évident que le courant de glace général dans le « tronc » 
principal de ce glacier (dans sa vallée principale) n’est point, 4 proprement parler, 
unique. Il est composé de courants de glace isolés, qui possédent des traits individuels. 
}'Cette circonstance a aussi une trés bonne expression extérieure. Si l’on examine 
Vaérophotographie du glacier de Petroff (fig. 3) l’on peut remarquer facilement la 
division de la langue du glacier en courants de glace isolés qui sont partagés par des 
bandes de moraines médiales. 

Nous distinguons dans le glacier de Petroff cing courants de glace principaux. 
Cette distinction est montrée sur fig. 4, qui représente le schéma de distribution des 
courants de glace individuels. Chacun de ces courants correspond a sa propre région 
de névé, et comme nous l’avons déja dit, il posséde des traits individuels parti- 
culiers. 

Le premier courant de glace, qui forme la langue de glace commune du glacier 
de Petroff (voir fig. 4) est son principal affluent de droite. La région d’alimentation 
§ de ce courant se trouve sur les versants droits de la vallée du glacier de Petroff et repré- 
}sente dans sa partie orientale une pente, couverte de neige avec de petites dépressions 
jen forme de kar, et dans sa partie extréme-ouest — un cirque étroit 4 deux chambres. 
L’épaisseur du névé n’est point grande (elle est la plus petite dans tout le bassin 
idu glacier de Petroff). La langue de glace de ce courant commence (encore avant 
son issue dans le «tronc» commun principal du glacier de Petroff) par un large 
{courant de glace, sillonné d’une masse de fissures de directions différentes. Il descend 
presqu’en chute de glace dans la vallée principale. ou tout de suite il est serré par 
les autres courants de glace vers la rive droite de la vallée et va le long de cette derniére 
en forme d’un étroit courant de glace étendu, qui disparait (se termine) sans arriver 
a 2 km de l’extrémité commune du glacier. 

Le trés large courant de glace, fortement démembré par des fissures, par lequel 
cet affluent entre dans le «lit principal » du glacier de Petroff, est formé par de la 
iglace a petite épaisseur (en maints points les roches transparaissent a travers la glace). 
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Fig. 4 — Schéma de la distribution des courants principaux de glace du glacier 
Petrov et de leurs régions d’alimentation (accumulation). 


Son démembrement s’explique par le passage du courant de glace a cette place par 
dessus le gradin d’embouchure de la vallée latérale. 

Les vitesses du mouvement de la glace dans ce courant sont les plus minimes en 
comparaison aux vitesses des autres courants, qui forment la langue de glace. Sur 
une étendue importante (dans sa partie inférieure) la glace de ce courant représente 
de la glace déja « morte», qui entre au fond de la vallée du glacier a prés de 2 km 
au-dessus des parcelles de glace morte des autres courants. Ceci est bien représenté 
sur le schéma. La glace morte est démembrée par un systéme de failles travaillées 
par la fonte et a une surface inégale et accidentée. 

Le deuxi¢me courant de glace (voir fig. 4) de la langue commune du glacier de 
Petroff est Vaffluent principal supérieur (le second) de ce glacier et représente son 
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composant principal, qui a la plus grande épaisseur et la plus grande vitesse de 
mouvement. Sa région de néyé est l’amont de la vallée élargie (pres de 1.3 km sur 
le fond) avec 6 parcelles latérales allongées, remplies de névé. Outre les murs, des 
cirques couverts de neige qui servent de serre-file, tout le reste de l’extension de ce 
courant de glace conserve une pente calme, unie avec peu de variations de la pente, 
de V’ordre de 2°-4° dans la région du névé et aussi dans celle de la langue. 

La ligne du névé passe a une altitude de prés de 4290 m, approximativement 
a une distance de 2 km au-dessus de la sortie de cet affluent dans la vallée principale 
du glacier de Petroff. De cette maniére, dans ce courant aussi, la langue de glace 
débute dans la région de l’affluent méme (ou elle a, comme on I’a déja indiqué, 
une longueur de 2 km environ), et non pas dans la vallée principale. La direction de 
; son courant est ici du Sud au Nord. Au débouché dans la vallée principale du 

glacier de Petroff, un second courant de glace a un angle d’environ 90° tourne vers 
Pouest et continue en cette direction jusqu’a l’extrémité du glacier. Sur la partie a 
commencer par son débouché dans la vallée principale et jusqu’a sa rencontre avec 
le premier affluent de gauche, ce courant forme A proprement parler, tout le glacier 
de Petroff, car la petite quantité de glace, donnée par le cinquiéme courant est insigni- 
fiante. Nous reparlerons dans la suite de ce courant-la. Il faut remarquer que sur toute 
sonétendue, la largeur du second courant de glace varie peu. II est trés peu « serré » 
par les courants de glace voisins, et ceci témoigne aussi de son épaisseur relative. 
La surface de glace du second courant principal ne posséde presque pas de fissures 
et d’inégalités. Une petite quantité de celles-ci s’observe a la place, oi ce courant 
- tourne vers le lit principal. Ensuite les fissures apparaissent a la place ot! le deuxiéme 
' courant rencontre le premier, mais 14 aussi elles sont peu nombreuses. Seulement 
ason extrémité, déja dans la zone de glace morte (cette zone s’étend prés de 2 km) 
la surface est fortement démembrée par les mouvements des blocs de glace morte, 
» provoqués par les failles. L’extrémité méme de ce deuxiéme courant de glace se 
« répand » quelque peu en largeur — a droite et a gauche, et a une forme de patte. 
Elle représente la partie la plus saillante du secteur terminal de la langue du Glacier 
de Petroff. 

Le troisiéme courant de glace (voir fig. 4), qui forme la langue du glacier de 
Petroff, ainsi que le quatriéme, sort de son affluent inférieur (du premier) de gauche. 
Le troisieme courant estle second composant principal de la langue commune 
du glacier. I] est proche par son épaisseur au deuxiéme courant décrit ci-dessus. 

L’affluent inférieur (le premier) de gauche git dans une grande vallée transversale 
latérale du versant gauche du glacier. Cette vallée, 4 une distance d’environ 2.5 km 
de son embouchure dans la vallée principale du glacier de Petroff se partage en deux 
branches. C’est presqu’a cette place que passe la ligne actuelle du névé, qui a une 
altitude de prés de 4270 m. Chacune de ces deux branches représente a son tour les 
amonts de la vallée, assez branchus et remplis de névé, qui sont précisément les 
régions d’alimentation de ces deux courants de glace — du troisi¢me et du quatriéme. 
La branche orientale remplie de névé, a la plus grande superficie et posséde la plus 
épaisse couche de néyé, elle est la source du troisiéme courant de glace. La branche 
occidentale qui est la moindre en superficie et en épaisseur du névé sert de source au 
quatriéme courant de glace. Les surfaces des régions du névé sont assez unies, les 
fonds des vallées ont une pente relativement douce et ne montent pas raidement vers 
les lignes de partage des glaces sur les crétes. 

Le troisiéme et le quatriéme courants de glace s’écoulent de leurs régions de névé 
réciproques, vont ensemble le long de la partie méridionale de la vallée latérale (qui 
est l’affluent inférieur gauche de la vallée du glacier de Petroff) jusqu’a l’issue de cette 
derniére dans la vallée principale, ou ils tournent presqu’a angle droit vers Voczident 
' et forment. avec les autres courants de glace, la langue principale du glacier de Petroff. 
Le quatriéme courant recoit a son tour de son cété gauche sur la partie méridionale 
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de son courant (dans la vallée latérale) de la région de sa langue, deux petits afflu- 
ents venant de petits glaciers du versant occidental de la vallée latérale. Il est curieux 
de remarquer que ces deux affiuents, en s’unissant au quatriéme courant de glace, 
ne donnent point a leur tour de courants de glace isolés et, s’unissant en réalité a 
celui-ci, forment un unique courant de glace. Remarquons encore qu’en premier 
lieu, c’est seulement le quatriéme courant de glace qui recoit des affluents dans la 
région de sa langue; tous les autres n’en ont pas dans la sphére de la langue. Les 
petits glaciers, qui existent dans ces régions sur les versants latéraux de leurs vallées, 
se terminent actuellement sans les atteindre. En deuxiéme lieu les affluents assez 
nombreux de second ordre qui existent sur les courants de glace principaux, se trouvent 
au-dessus de la ligne du névé et en rejoignant les courants principaux, ne donnent 
point de courants de glace isolés. 

De cette maniére dans les affluents principaux du glacier de Petroff, la glace se 
mue en un unique courant de glace, excepté l’affluent inférieur gauche, ou, comme 
on l’a déja mentionné, if-y a deux courants de glace contigus — le troisi¢me et le 
quatriéme. 

La différenciation de la langue du glacier en courants de glace isolés n’est 
représentée clairement que dans la vallée principale — dans la langue commune du 
glacier de Petroff. : 

La surface du troisiéme et du quatriéme courants de glace dans la partie méri- 
dionale est -assez unie avec une pente de 6°-7°. Rien qu’a la sortie des courants dans 
la vallée principale commence sans aucune transition brusque, une pente plus 
raide — jusqu’a 8°-10°, et la surface est démembrée par une grande quantité de 
fissures. Un tel aspect de la surface se conserve sur un espace de 1.5 km aussi aprés 
la sortie du courant dans la vallée principale, seulement ici sa pente se fait de 
nouveau douce (2°-3°) et la majorité des fissures, fortement travaillées par la fonte, 
sont métamorphosées en formations oblongues, ayant la forme de baignoires et situées 
a travers le cours du glacier. 

Du point de sortie du quatriéme courant de glace (voir fig. 4) dans la vallée 
principale, commence le long du bord gauche de cette derniére, le rempart de la 
moraine latérale gauche qui se transforme a l’extrémité du glacier en puissantes 
formations compliquées de moraines qui se joignent a la moraine terminale. Remar- 
quons que la moraine latérale droite est moins développée et qu’elle débute un peu 
plus haut que l’extrémité du permier courant de glace. 

Au-dessous de la région de fissures, déja mentionnée, la surface du troisiéme 
et du quatriéme courant de glace se fait unie, mais ensuite déja dans la région dela 
glace morte qui s’étend chez les deux courants jusqu’a environ !.8 km au-dessus de 
Vextrémité du glacier elle se recouvre & nouveau et se fait inégale et demembrée. 
Ici c’est la suite, par excellence, de mouvements de blocs de glace morte, provoqués 
par les failles. 

Le cinquiéme courant de glace (voir fig. 4) débute dans le champ de névé, qui 
occupe la partie supérieure de la vallée principale; cette partie est 4 pente relativement 
douce, qui se termine vers le glacier, par un soi-disant gradin, couvert de la nappe 
de névé. (L’on peut supposer que ce gradin, couvert par le névé, fut formé par la 
glace du deuxiéme courant durant la période d’un plus haut niveau de glace dans 
celui-ci). L’altitude de la ligne du névé est prés de 4290 m. C’est précisément de 
cette parcelle de névé que sort le cinquiéme courant de glace, petit en épaisseur et 
a vitesse minime de mouvement. Ce courant de glace est serré parla glace du deuxiéme 
courant vers le bord droit de la vallée. Sa surface est trés inégale, toute fissurée, ce 
i est, Ace qu'il parait, lié & sa forte déviation vers la rive par de la glace du deuxiéme 
a i tstecs A aeodeeo bees tins il se réduit a néant a Vembouchure du 
Epes To ans la vallée principale et ne parvient pas, de beaucoup, 
a Vextrémité du glacier. Il ne posséde point de glace morte, 
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De cette maniére, le glacier de Petroff est un systéme qui se compose de quatre 
principaux courants de glace (nous ne tenons point compte du cinquiéme courant 
a cause de sa petite épaisseur et de son étendue insignifiante). Tous ces courants ont 
des régions indépendantes d’alimentation et en se joignant dans la vallée principale, 
ils forment la langue, proprement dite du glacier de Petroff. Chacun de ces courants 
de glace possédent certains traits individuels — un arrangement different de la 
surface; par exemple les régions de fissures sur ces courants ne sont point disposées 
sur un méme profil transversal, mais se distribuent a des points variées; différente 
est extension de la glace morte dans les parties terminales des courants; ces derniers 
ont des valeurs diverses et une distribution différente des vitesses du mouvement, 
une épaisseur variée de la glace, etc. 

L’on suppose, que ces traits individuels des courants de glace s’expliquent, 
en général, outre les différences quantitatives dans leur alimentation, aussi par 
les particularités quelque peu physico-mécaniques de la glace qui les composent; 
peut-€tre par certaines distinctions dans l’état thermique de la glace, et d’ici, 
par certaines différences non seulement en vitesse, mais aussi dans le caractére méme 
du courant de la glace. 

‘Nous supposons qu’au cours de |’évolution subséquente de la glaciation en 
direction de retraite, le glacier de Petroff va sed ésagréger en formations glaciéres 
indépendantes selon ces courants. La réduction des courants eux-mémes va se faire 
aussi différemment et en rythmes divers. Pius rapide et plus grande sera la réduction 
du premier courant, ensuite du quatriéme. A ce qu’il parait, ils vont, en premier lieu, 
former des parcelles de glace « superposées » sur le courant de la vallée principale 
et ensuite se démembrer _completement. Le deuxiéme courant sera avec cela, plus 
court, car outre sa réduction propre, il obtiendra la possibilité d’occuper une plus 
grande largeur dans la vallée principale. 

Dans les régions du névé et sur les parcelles des langues formées par de la glace 
active le mouvement de la glace se manifeste en courants; et conime nous le supposons 
ce courant porte un caractére visqueux-plastique. 

La formation de fissures dans la glace est liée aux conditions de son courant 
et ne trouble aucunement notre notion, concernant le caractére visqueux-plastique 
de ce courant; c’est pourquoi elle ne peut étre examinée comme une manifestation 
d’une forme spéciale de mouvement — de mouvements en blocs. Ceci se rapporte 
sans aucun doute a toutes les zones de chutes des glaces. En ce qui concerne une 
caractéristique plus détaillée du courant visqueux-plastique de la glace dans les 
courants de glace actifs du glacier de Petroff, nous ne pouvons le faire actuellement : 
nous n’avons pas, d’un cété. a notre disposition les données nécessaires, concernant 
état de la glace dans ces courants; et d’un autre — la théorie méme n’est pas 
encore suffisamment développée pour expliquer en détail tels cas compliqués dans 
les glaciers de montagnes. Un fait est d’ailleurs évident : dans les différents courants 
de glace du glacier de Petroff le courant visqueux-plastique a un caractére quelque 
peu différent, et nous l’avons déja noté. 

Les plus grandes vitesses sur les axes longitudinaux de tous les courants de glace 
s’observent prés de la ligne du névé et elles diminuent non seulement au-dessus de 
cette ligne, mais aussi vers l’extrémité du glacier au-dessous de celle-ci. Les vitesses 
du courant a l’extrémité du glacier, dans la zone de glace morte, égalent zéro. Le 
deuxiéme courant de glace posséde les plusg randes vitesses, le premier — les plus pe- 
tites. Sur les profils transversaux, a tels points ot la langue du glacier est composée par 
tous les quatres courants, l’on observe aussi des variations de vitesse : a la rive droites 
les vitesses sont proches a zéro, elles augmentent vers le milieu du premier courant; 

ensuite elles tombent quelque peu en se rapprochant de la premiére moraine médiale, 
qui sépare le premier courant du deuxiéme, et s’accroissent brusquement en atteignant 
leurs maximums dans la partie moyenne du deuxiéme courant de glace. Aprés, dans 
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la zone de la deuxiéme moraine médiale, qui sépare le deuxiéme courant du troisiéme, 
ces vitesses diminuent derechef et augmentent de nouveau vers le centre du troisiéme 
courant de glace. Elles tombent a la troisitme moraine médiale (qui divise le troisieme 
et le quatri¢me courants de glace) augmentent vers le milieu du quatriéme (dernier) 
courant et s’éteignent jusqu’a zéro prés de la rive gauche du glacier. Tout ceci peut 
tre clairement observé sur fig. 5, qui représente un schéma de la distribution des 
valeurs annuelles moyennes pour les vitesses du courant de glace sur le glacier de 
Petroff. 
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Fig. 5 — Schéma de la distribution des moyennes vitesses superficielles annuelles 
du flux de glace dans le glacier de Petrov 
Lignes courbes — isotakhes 
Les chiffres indiquent la vitesse annuelle moyenne en m. 


Dans les profils transversaux du premier affluent (inférieur) de gauche, ainsi 
que dans les parties supérieures de la langue du second affluent (supérieur) aussi de 
gauche, la distribution des vitesses du courant est ordinairement proche dela «normale»; 
c’est-a-dire les vitesses augmentent dans la partie centrale et diminuent vers les rives. 

Les valeurs maximums des vitesses annuelles moyennes du courant de la glace 
dans la région de la langue atteignent presque 70 m. La vitesse annuelle moyenne pour 
la partie centrale du secteur moyen du glacier est 22 m. Les valeurs des vitesses 
annuelles varient a peu prés dans les limites de 15 a 20 %; presque les mémes variations 
sont observées pour les vitesses de ving-quatre heures. 

La distribution générale des vitesses annuelles sur la langue du glacier de Petroff 
est donnée sur la fig. 5, mentionnée ci-dessus. Les courbes des vitesses égales — les 
isotakhes sur ce schéma sont donnés pour chaque 5 m. 

L’épaisseur de la glace dans le glacier de Petroff fut calculée selon la formule 
de Lagalli, c’est pour cela que les données concernant les épaisseurs de la glace, ne 
peuvent étre considérées comme trés certaines. Néanmoins nous supposons que 
Pordre des valeurs, et, principalement, la distribution relative de I’épaisseur, sont 
obtenus avec assez de précision a l’aide de ces calculs. En conformité avec les calculs 
indiqués, l’épaisseur de la glace dans le glacier de Petroff excéde 200 m (prés de la 
ligne du névé); elle est proche de cette valeur pour la partie de vallée de la région de 
névé du deuxiéme courant de glace; elle est quelque peu moindre prés des névés du 
troisiéme et du quatriéme courant et tombe brusquement au premier courant. A ce 
quwil parait, l’épaisseur de la glace et du névé dans le premier courant ne dépasse 
point 100 m, et dans beaucoup de points elle est de beaucoup plus petite. En ce 
qui concerne I’épaisseur de la glace dans les courants de glace de la langue commune, 
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la glace la plus épaisse se trouve dans le deuxiéme courant, ensuite dans le troisiéme, 
le quatriéme et, enfin, dans le premier. A mesure que l’on descend le long du glacier, 
’épaisseur de la glace diminue assez lentement; elle commence A tomber brusquement 
seulement dans la zone terminale de la langue, particuli¢rement dans celle de la glace 
morte. A l’extrémité méme du glacier l’épaisseur de la glace est proche a 25 m. 
On observe dans les profils transversaux un accroissement rapide de l’épaisseur de 
la glace en allant de la rive au centre avec un maximum dans la partie moyenne 
du deuxiéme courant de glace. L’épaisseur, moyenne de la glace dans les parties 
centrales du secteur moyen de la langue de glace est proche a 150 m. Un tableau 
général de la distribution des épaisseurs de la glace dans la langue du glacier de 
Petroff s’observe sur fig. 6. Sur ce schéma les points, ayant une épaisseur de glace 
analogue, sont réunies par des courbes. On donne sur le schéma les isolignes suivantes 
pour l’épaisseur de la glace A 25 m, 50 m, 100 m, 150 m et 200 m. 


Fig. 6 — Schéma de la répartition de |’épaisseur de la glace dans le glacier de Petrov. 
Lignes courbes — isolignes d’épaisseur égale de la glace. 
Les chiffres indiquent |’épaisseur égale de la glace. 


Comme nous !’avons déja mentionné, il n’existe aucun courant de glace dans 
la région de la glace morte, qui a sur le glacier de Petroff dans la partie terminale 
de sa langue un développement suffisant; ici cette glace occupe une superficie de prés 
de 4.6 km?. On ne peut remarquer ici que des mouvements en bloc pour blocs de 
glace isolés. L’on ne peut parler d’aucune vitesse relativement a ces mouvements 
en blocs (ni annuels, ni de 24 heures, etc.), car ces mouvements se manifestent par 
moments a des intervalles indéfinis et continuent durant quelques secondes ou plusi- 
eurs minutes. En. outre, ces mouvements. n’embrassent point simultanément toute 
la masse de la glace morte, mais surviennent dans un point, puis dans un autre. Les 
mouvements en bloc pour les blocs isolés, développés dans la zone de glace morte, 
ont un caractére de faille, de scindement, sont provoqués par des processus d’ablation 
et d’érosion. Les scindements de la glace démembrent le monolithe primaire de glace 
morte, et transforme cette derniére, en fin de compte, en blocs de glace iso- 
lés. Dans le glacier de Petroff les mouvements en bloc sont liés a la désagrégation 
d’une glace déja morte et n’ont aucune relation avec courant de la glace vivante, active. 
Ces mouvements ont créé a l’extrémité du glacier de Petroff, dans les limites de la 
zone de glace morte; un bizarre « paysage de lune», qui représente un systéme de 
« failles » de glace, travaillées d’une maniére originale par l’ablation. En résultat 
il survient ici, sur la surface du glacier des systémes de formes creuses, situées comme 
quoi en gradins, allongées en général a travers le glacier et atteignant une profondeur 
relative de l’ordre de 20 m. Ces formes ont en plan des contours tantdt en entonnoirs, 


9] 


tantét elliptiques et tantét falciformes, ordinairement avec des murs verticaux asym- 
métriques : un mur supérieur (le long du courant) raide, souvent a pic et un mur 
inférieur 4 pente plus calme. Beaucoup de ces formes s -unissent par des « canyons » 
de fissures, érodées. Le déplacement est ici trés embarrassant. 

Enfin, nous supposons que la formation des espaces de glace morte dans les 
conditions du glacier de Petroff est un processus, qui se fait durant un temps relative- 
ment court et qui embrasse tout a la fois des superficies suffisamment grandes dans 
la partie terminale de la langue de glace. Ce sont précisément les glaces mortes qui 
se forment au cours de la phase régressive simultanément sur un espace important 
de la partie terminale de la langue de glace aprés que |’épaisseur de la glace a diminué 
jusqu’a une limite déterminée (pour le glacier de Petroff cette limite est, évidemment 
proche a 25 m). De cette maniére la disparité temporaire entre la région d’alimentation 
et la langue disparait durant un court espace de temps. Aprés cela se termine dans 
la zone de la glace morte le courant de cette derniére et commence précisément la 
désagrégation du monolithe de glace morte suivie du mouvement de failles en blocs 
individuels de glace. 


V. GLACIER KARABATKAK 


Le type le plus carctéristique et le plus répandu (« type masse ») entre les glaciers 
de la glaciation contemporaine du Thian-Shian sont les glaciers des vallées relativement 
petits, situés généralement sur les parties amont des vallées transversales prés de la ligne 
de partage des crétes. Les dimensions approximatives des glaciers de ce type sur le 
Thian-Shian se caractérisent par les chiffres suivants : superficie générale (la langue 
et le névé) en moyenne de 2 4 10 km2, a variation de Ja longueur générale de 2 a 6 km. 
Le coefficient du glacier se trouve le plus souvent dans les limites de 2:1 et de 3:1. 
L’épaisseur moyenne de la glace dans la partie centrale des glaciers varie de 80 a 
120 m. La vitesse superficielle du courant de glace dans les parties centrales du glacier 
est de l’ordre de 20 m par an. Le courant de la glace dans la partie active des 
glaciers porte un caractére visqueux-plastique. 

La glace « morte» est observée sur de petites parcelles aux extrémités mémes, 
des langues de glace. Un grand développement d’espaces de glace « morte» n'est 
point caractéristique pour ce type de glaciers. 

Les extrémités des langues ont des altitudes absolues qui varient de 3200 a 
3700 m, l’altitude de la ligne du névé est de 3500 jusqu’a 4000 m; les altitudes absolues 
du bassin des glaciers atteignent généralement un maximum de 4500-4800 m. Les 
hauteurs. relatives entre les extrémités des glaciers et les points les plus hauts sont 
en moyenne de l’ordre de 800-900 m entre la ligne du névé et les extrémités du glacier — 
de l’ordre de 300-400 m. Les différences de niveaux dans les limites des régions du névé 
atteignent en moyenne 400-600 m. Généralement si le glacier git dans une vallée close, 
ses parties d’amont sont représentées par un cirque a murs raides, allongé le long de 
Paxe de la vallée du cirque; ce cirque est souvent composé de plusieurs chambres. Au 
cas ot le glacier est disposé dans une vallée de col, le bassin principal du névé est 
généralement composé de chambres latérales (en relation a l’axe du glacier) et 
alors la région du névé ne posséde point d’espaces relativement larges. Les versants 
septentrionaux des cirques (ou bien des chambres latérales) sont généralement couverts 
par un manteau de neige éternelle; ceux du Sud, au contraire n’en ont presque pas. 
Et sur les versants des aires intermédiaires, le manteau du névé est crevé, généralement, 
par des affleurements assez nombreux de roches. Ce sont les versants du cirque, 
couverts de neige, et un secteur des versants de la partie supérieure de la vallée (aussi 
couverts de neige) qui forment la région d’alimentation principale pour ce type de 
glaciers. Les sources de leur alimentation sont non seulement les précipitations atmo- 
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sphériques, qui s’accumulent sur la surface du glacier, maisun trés grand role dans leur 
alimentation est joué par la « neige des vents »», transportée sur la surface du glacier. 

Les langues de ce type de glacier ont une pente longitudinale de l’ordre de 7° 
et 13° et, généralement, a leurs extrémités mémes elles tombent avec plus de raideur. Les 
langues de glace gisent généralement sur le fond de vallées assez étroites et elles sont 
encadrées par des hauts versants rocheux. Ces versants, coupés par des couloirs 
étroits, ont dans leur partie inférieure des cOnes ou bien des traines d’éboulements, 
qui s’unissent prés de la ligne du névé avec les moraines latérales; plus bas dans la 
vallée les éboulements et les moraines latérales sont généralement partagés par un 
bas-fond qui s’approfondit de plus en plus. Dans maints glaciers, des lavines des- 
cendent systématiquement le long des couloirs des versants latéraux des vallées 
glaciaires (ou bien de la neige séche «s’écoule» le long de ceux-ci d’une maniére 
plus calme). Ces lavines déposent leurs cOnes sur la surface des glaciers plus bas que 
la ligne du névé et de cette maniére se créent des sources complémentaires’ d’alimentati- 
on pour les glaciers. Ces sources sont parfois assez importantes méme dans la ré- 
gion de la langue de glace. Remarquons que les masses de glace, qui se jettent dans 
le corps du glacier de par ces cénes latéraux et qui se joignent au courant de glace géné- 
ral, enfluencent quelque peu la distribution réguliére des vitesses du mouvement de 
Ja glace dans la langue, mais nulle part nous n’avons observé la formation d’un cou- 
rent de glace indépendant, qui pourrait venir de ces cénes (en analogie aux courants 
venant des glaciers-affluents dans le glacier Inylchek et celui de Petroff). 

Les extrémités des langues de glace, se terminent dans la majorité des cas sous 
le manteau de la moraine, qui recouvre la surface des glaciers dans toute la largeur 
de leur partie inférieure. Ce manteau de moraine, qui est formé, au fond, par l’union 
des moraines latérales, passe ensuite dans les formations terminales des moraines. 

Les glaciers de ce type sont ordinairement simples (c’est-a-dire, qu’ils ne possé- 
dent point d’affluents); ils consistent plus rarement en deux courants de glace unis, 
et encore plus rarement en trois courants. Dans les deux derniers cas les glaciers 
possédent aussi des moraines médiales. 

Contrairement aux courants de glace formant le « tronc» commun des grands 
glaciers de vallée et que nous avons mentionné ci-desssus (glacier Inylchek et celui 
de Petroff), dans ce type-la de glaciers, quand leur langue commune se compose de 
deux courants et plus de glace unis, elle représente réellement un courant de glace 
unique. 

Le relief dé la surface de ce type de glaciers est généralement calme, démembré 
seulement dans ses parties inférieures par les lits serpentants des cours d’eau. Les 
fissures sur la surface des glaciers sont faiblement développées a |’exclusion des 
points ow il y a des chutes de glace. En guise d’illustrations, nous allons donner 
quelques renseignements concernant un de ces glaciers, précisément celui de Kara- 
batkak. 

Le glacier Karabatkak est situé sur le versant Nord de la chaine de montagnes 
Terskey-Alataou (qui est l’encadrement montagneux Sud du lac Issyk-Koul) a l’amont 
de la riviére Karabatkak, l’affluent principal du fleuve Chon-Kzyl-sou. 

Sur fig. 7 on donne |’aérophotographie de ce glacier et sur fig. 8 —- son schéma. 

Le glacier Karabatkak se trouve dans une profonde dépression, encadrée par des 
versantsraides dans la partieamont d’une vallée alpestre, qui accoste étroitement la ligne 
de partage de la créte principale du Terskey-Alataou, L’altitude absolue de l’extrémité 
du glacier est 3250 m, celle de la ligne du névé — 3500-3600 m (variable au cours 
de différentes années). La longueur totale du glacier est 4 peu pres 3,5 km, sa largeur — 
750 m en moyenne; la pente moyenne de la surface de la langue a 8°, Vépaisseur de 
la glace dans la partie centrale du glacier pres de la ligne du névé est prés de 120 m. 

La langue de glacier n’a presque pas de fissures (excepté les chutes de glace); 
des fissures peu nombreuses sont reliées aux parties marginales de la glace, qui joignent 
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Fig. 7 — Photographie aérienne du glacier Karabatkak. 
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Fig. 8 — Schéma du glacier Karabatkak 
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les moraines latérales; les remparts de ces moraines encadrent des deux cétés la langue 
du glacier. Avant l’extrémité du glacier est disposé le rempart de la moraine frontale, 
qui se joint par ses bords aux moraines latérales. Sur la surface du glacier on ren- 
contre assez souvent des formes microscopiques — cellules de glace, dentelle orientée 
des écorces « d’érosion solaire ». 

A mesure que |’on descend au bas du glacier, la partie centrale de la langue 
forme une bande, qui s’abaisse de plus en plus et qui est limitée des deux cétés par 
des lits de cours d’eau peu profonds. L’extrémité de la langue de glace se termine 
par une pente 4 pic (prés de 28°) et descend vers un petit lac, situé dans |’abaissement 
entre l’extrémité du glacier et le rempart de sa moraine frontale. 

La région d’alimentation du glacier est représentée par un cirque clos des trois 
cétés, qui est formé par plusieures chambres. Les versants du cirque atteignent une 
altitude de 4800 m, ils sont habillés d’un manteau de névé, percé par places par les 
affleurements des roches. Les versants roides du cirque (prés de 45° en moyenne) 
confinent brusquement avec la surface du névé légérement inclinée sur son fond. 
Une chute de glace qui coupe tout le corps du glacier, sépare de la région d’alimen- 
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Fig. 9 — Schéma de la répartition des vitesses du flux et des directions du flux de 
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tation la langue (le rapport de l’étendue de la région d’alimentation a la superficie 
de la langue pour le glacier Karabatkak est 2.5 : 1): 

Les vitesses annuelles du courant de la glace 4 ce méme point sont de pres de 25 m; 
vers l’extrémité du glacier elles diminuent jusqu’a 4-3 m, et a l’extrémité méme de 
la partie active de la glace elles tombent jusqu’a zéro. Les parties terminales du glacier 
sont sur un espace relativement petit représentées par de la glace morte. Nous avons 
déterminé systématiquement les vitesses du courant sur le glacier Karabatkak pendant 
10 ans, de 1946 a 1956. Ces vitesses furent déterminées par moyens photogrammé- 
triques. En résultat, on a obtenu un vaste matériel, qui caractérise d’une facon 
détaillée la distribution des vitesses du courant,. leurs variations, etc. La distribution 
générale et les valeurs des vitesses annuelles moyennes sur le glacier Karabatkak sont 
données sur fig. 9. 

Les valeurs du courant de glace du glacier Karabatkak varient au cours 
d’années différentes de 10 a4 20°. Un méme ordre de valeurs ont les variations 
des vitesses saisonniéres et quotidiennes du courant. Ce courant est d’un caractére 
visqueux-plastique. Dans la région de la glace « morte», qui se trouve a la partie 
terminale, méme inférieure de la langue de glace, il n’y a point de courant; ici, c’est 
de temps a temps des mouyements en bloc par scindements, glissements des blocs 
de glace isolés qui aménent a un changement de la configuration des lacs, a leur 
échappement subit, a une redistribution du matériel de moraine et a une dégradation 
du matériel de la glace « morte ». Ces mouvements de scindement sont proyoqués 
par l’ablation et les actions d’érosion des cours d’eau superficiels et en grande partie 


par les courants d’eau subglaciaires et intraglaciaires 


V. GLACIERS DES SOMMETS PLANS 
(glaciers de V’académicien A. A. Grigorieff) 


Entre les types variés de glaciers de montagnes du Thian-Shian se distinguent 
par leur aspect extérieur et par les particularités de leur activité vitale, les glaciers 
qui gisent sur le parties supérieures des élévations planes des massifs de montagnes. 
Ce type de glaciers, qui se distingue nettement des autres formations glaciaires 
de glaciation montagneuse, fit nommé par S. V. Kalesnik avec grande justesse 
« glaciers des sommets plans ». De tels glaciers sont développés sur de vastes étendues 
dans le Thian-Shian Central; sur le versant sud de la créte du Tersky-Alataou, sur la 
chaine de montagnes Borkoldio et aussi, dans le Djoungarsky Alataou et dans cer- 


 taines parties du Zailyski Alataou (Transilyski) et a d’autres points. 


Par leur extérieur général, les glaciers des sommets plans sont des corps de 
glace assez plans, en forme de miche de pain qui gisent sur les parties surélevées 


des parties planes, généralement légérement inclinées, des massifs de montagnes. 


Ce sont comme des chapeaux de glace, qui couronnent ces massifs. Selon leur extérieur 
(et aussi selon toute une série de processus qui leur sont propres) ils ressemblent le 
plus aux coupoles de glace des iléts arctiques, particuli¢érement aux coupoles des 
iles de Francois-Joseph. Une juste notion de l’aspect général des glaciers des sommets 


plans est donné par la photographie du front d’un d’entre eux, précisément du glacier 


de l’Académicien A. A. Grigorieff, que nous plagons sous le No. 10. 
La glace des glaciers des sommets plans s’écoule de leurs parties centrales en 
rayons. Néanmoins, comme que la majorité des glaciers des sommets planes git non 


pas sur des surfaces planes horizontales, mais inclinées, toute la masse principale 


de la glace s’écoule en direction de la pente générale de la surface du fondement 


- glaciaire, quoique cela n’exclut pas cependant un écoulement d’une partie de la glace 


dans des autres directions, du centre du glacier a sa périphérie. A la suite de cette 


- direction plus spéciale, qui a lieu dans la majorité des glaciers, ces derniers se terminent 
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généralement dans cette direction par un versant ininterrompu, replié harmonieuse- 
ment, raide et court du front de glace. Dans ses autres parties, le glacier se termine, 
en régle générale, par des versants de glace plus raides, parfois méme a pic. 

Certains glaciers ont le long de la ligne de leur front des arcs plans et étroits 
de moraines terminales a petite épaisseur, qui s’étendent plus bas sur les versants 
en couvertures de moraines. D’autres glaciers n’ont aucun matériel de moraine 
prés de leur front et la surface auprés de leur extrémité représente des éboulements 
de roches basiques, ou bien des affleurements rocheux travaillés par la glace. 

Les glaciers des sommets plans occupent les parties supérieures des surfaces 
nivellées et ne possédent point d’encadrement rocheux et de rochers qui percent la 
couverture des glaces (les nounatakes), ceci explique l’absence complete sur leur 
surface de moraines quelconques et forme une de leurs particularités, qui les distingue 
essentiellement des autres types de glaciers d’une glaciation de montagnes. Les glaciers 
des sommets plans peuvent avoir seulement des moraines intérieures et pres du fond 
et c’est précisément cela que l’on observe en réalité. Dans certains d’entre eux, 
ces moraines ont uneé paisseur minime, parfois méme inperceptible, dans d’autres se 
rencontrent des couches de glace prés du fond d’une épaisseur jusqu’a 3 m, saturées 
de matériel clastique de grandeurs variées. Il est possible que la présence du matériel 
de moraine dans certains glacierset son a bsence dans d’autres peut étre expliquée par 
la différence dans le mécanisme de leur mouvement. En attendant nous n’avons 
point de réponse satisfaisante 4 cette question. Il paraitrait que les glaciers d’un 
méme type et d’une méme région de glaciation devraient avoir un caractére pareil 
de mouvement, néanmoins comme nous ne connaissons point les lois, qui déter- 
minent le mécanisme du mouvement et des particularités de la glace dans des glaciers 
isolés et les lois qui réglent les variations de ces propriétés, on ne peut trouver de 
réponse a cette question. 

Les surfaces des glaciers des sommets plans représentent des formations mono- 
tones — des espaces faiblement inclinés avec des formes microscopiques de glace 
dans certaines parties, principalement en maniére de verres de glace a petit diamétre 
ou bien de formations du méme type, mais encore plus petites, qui sont créées en 
conséquence du remplissement des surfaces du glacier par des particules minérales, 
apportées ici par le vent. Entre les formes plus grandes qui coupent la monotonie et 
Vhomogénéité des champs de glace unis des glaciers des sommets plans, on peut 
noter seulement les gradins des failles de glace. Ces gradins, qui atteignent 10 m de 
hauteur ont parfois une extension importante (jusqu’a des centaines de métres), 
eréent dans certaines parcelles de la surface des glaciers comme des gradins uniques 
qui coupent parfois toute la surface du glacier. Il semble que ces failles sont liés aux 
dépressions et a la forme a gradin du lit. Dans les parties centrales des glaciers les 
failles sont un phénoméne d’exception, elles sont de beaucoup plus développées dans: 
les zones de bordure. Les formes de glace décrites ci-dessus épuisent toutes celles 
que l’on rencontre sur la surface des glaciers des sommets plans. Les fissures, 
les vallons de glace ou bien les remparts, les «séraks », les entonnoirs de glace, 
les moulins, les tunnels, les grottes, les tables de glace, etc. ne sont point propres 
aux glaciers des sommets plans. Dans les parties centrales de ces glaciers ne sont point 
développés les lits des courants d’eau plus ou moins importants et constants. 

Au cours de claires journées d’été les surfaces intérieures planes de ces glaciers 
représentent de véritables « marécages», qui consistent en une neige friable, spon- 

gieuse, saturée d’eau. 

Les eaux de dégel dans ces parties s’écoulent essentiellement le long du réseau 
branchu changeant sans interruption, et, formé par des fins et multiples sillons d’écoule- 
ment. Un tel écoulement peut étre caractérisé comme plan. Ce n’est que tout prés de 
l’extrémité méme du glacier, qu’il se forme de plus grands courants errants d’eau de 
dégel qui possédent trés rarement un lit suffisamment constant dans la glace. Maints 
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Fig. 12 — Profils du glacier des sommets plats de l’acad. A. A. Grigoriev. 
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ruisseaux n’atteignent point l’extrémité du glacier et se partagent avant son front en 
multiples filets, qui forment a l’extrémité du glacier tout un systéme de petits sillons 
coupés dans la glace et plus ou moins rectilignes (Acause de la pente trés raide du 
front méme du glacier). Par conséquent, la surface du front du glacier a un air de 
structure de glace gauffrée microscopique. 

Les formes des glaciers des sommets plans représentent en plan des superficies 
limitées par une courbe irréguliére close. En général, leurs contours se rapprochent 
le plus de contours irréguliérement elliptiques, quelque peu en forme de _ poires 
et le plus grand demi-axe se trouve dans la direction de la pente de la surface, sur 
laquelle git le glacier et l’extension en forme de poire renferme la partie la plus basse. 
Leur contour extérieur est généralement assez sinueux et se compose d’éléments 
courbes, harmonieux et suffisamment grands et forme rarement des saillies aigués 
ou bien des golfes profonds. La partie la plus rectiligne est le front des glaciers, 
c’est-a-dire leur extrémité qui se trouve dans la partie inférieure de la surface plane, 
sur laquelle ils gisent. Généralement, prés du front, les glaciers ont une largeur proche 
de la largeur maximum. Les dimensions et les contours des différents glaciers des 
sommets plans sont assez divers. En général, leurs contours répétent pour ainsi 
dire d’une fagon moins atténuée la forme de la parcelle de surface alpestre nivellée, 
sur laquelle ils gisent. Les profils des glaciers des sommets plans longitudinaux (dans 
la direction du grand demi-axe, ou bien dans la direction de la pente de la surface 
de base) ainsi que les transyersaux (perpendiculaires aux premiers), représentent 
des courbes faiblement convexes qui possédent de petits rayons de courbure seulement 
dans leurs points terminaux mémes. Pour illustrer cela nous avons exposé sur la 
fig. 11 le plan du glacier des sommets plans de l’acad. A A. Grigorieff et sur fig. 12 
les profils du méme glacier. 

Pour autant qu’on a réussi a |’établir, |’épaisseur de la glace dans les glaciers des 
sommets plans le long de la ligne du profil transversal, 4 commencer par le bord 
inférieur du front, augmente assez rapidement et atteint une valeur proche du maxi- 
mum pour le glacier donné, et ensuite elle diminue lentement vers son extrémité du fond 
et enfin, auprés du bord d’arriére, tombe brusquement. Dans l’ensemble, le relief de la 
surface des glaciers refléte celui de la surface sous-jacente et seulement dans les zones 
de bordure diminue grandement en épaisseur; la glace formant les versants a une pente 
plus raide que celle de la surface du lit. 

L’épaisseur moyenne de la glace dans les glaciers des sommets plans de la 
créte Tersky Alataou est de l’ordre, dans les parties centrales, de 100 a 150 m, dans 
les parcelles de bordure de 30 a 50 m. Les dimensions des glaciers des sommets plans 
typiques de la méme créte peuvent étre caractérisées de la fagon suivante : longueur 
(grand axe) 3.5 — 4.5 km; largeur 2.0 — 2.5 km; superficie 7 — 8 km?. La pente 
moyenne de la surface est de 4° a 6° (les pentes des lits, 4 en juger par la pente des 
surfaces planes voisines, exemptes de glace - 5° a 7°). L’altitude moyenne de la 
ligne du névé est 4400 m. L’altitude moyenne de la ligne inférieure du front des 
glaciers égale 4200 m. L’altitude moyenne des plus hauts points de la surface du glacier 
est de 4550 m. ' 

Comme nous |’avons déja dit, le courant de la glace dans les glaciers des sommets 
plans: se fait du centre dans toutes les directions avec un écoulement de préférence 
de la glace en direction de la pente générale de la surface, sur laquelle git le glacier. 
De cette maniére, sur ces glaciers ne se distinguent aucun courant ou filet de glace 
isolé, mais c’est un écoulement de glace général. Par ceci, ce type de glaciers différe 
grandement des autres glaciers des montagnes du Thian-Chian. Nous supposons 
que la glace a un courant visqueux-plastique, mais le caractére et le mécanisme de 
ce courant sont évidemment trés différents du caractére et du mécanisme des courants 
des autres types de glaciers de montagnes. I] faut aussi remarquer qu’aux glaciers 
des sommets plans, quoique leur épaisseur soit relativement petite, ne sont point 
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propres les formations de zones de « glace morte» —- nous n’avons point trouvé 
de telles zones sur aucun des glaciers des sommets plans que nous avons visités. Cette 
circonstance, comme nous le supposons, indique aussi les rauaom du mouvement 
de la glace dans les glaciers des sommets plans. 

En ce qui concerne les valeurs des vitesses du courant de glace dans les glaciers 
des sommets plans, on peut noter ce qui suit : les vitesses maximum des courants 
de glace atteignent des valeurs seulement de 10 m par an et elles sont li¢es au tiers 
inférieur du glacier; plus haut et plus bas que cette zone, Jes vitesses diminuent. 
Avec cela dans les parties centrales, nous n’avons pu trouver un point qui aurait une 
vitesse de courant égale a zéro. Vers le bas, a pratir de la zone maximum les vitesses 
diminuent trés lentement et ce n’est que prés du bord méme qu’elles diminuent 
brusquement et atteignent Ja valeur zéro sur la ligne méme du front. 

On doit dire, que la mesure de la vitesse du courant sur les glaciers des som- 
mets plans est trés difficile 4 cause de l’absence d’un encadrement rocheux, et aussi 
parce qu’ils occupent les plus hauts sites. Nous n’avons pu faire qu’un nombre limité 
de telles mesures avec une moindre précision qu’a Vordinaire. Voici pourquoi 
pour les vitesses des courants dans les glaciers des sommets plans, nous citons seule- 
ment les données les plus générales et les plus approximatives. Remarquons aussi, 
que sur les glaciers des sommets plans nous n’avons rencontré aucun mouvement 
des blocs de glace ou de glissement en masse entiére. 


VI. CONCLUSION 


Nous supposons que les descriptions citées pour les quatre glaciers du Thian- 
Chian, appartenant a des types différents de glaciation contemporaine de ce pays 
montagneux, |’on peut tirer une image suffisamment claire de la diversité du caractére 
et du courant de glace dans les glaciers de montagnes, quoique nous n’avons point 
épuisé par nos exemples ni tous les types de glaciers de la glaciation du Thian-Chian, 
ni les glaciers individuels, appartenant a des types variés, mais qui différent des 
autres par le caractére spécial, souvent anormal pour tel ou tel type de courant de 
glace. 

C’est le courant visqueux-plastique de la glace dans les parties actives, « vivantes » 
des glaciers de tous les types qui est commun pour tous les types de courants de glaces 
dans les quatre glaciers que nous avons décrits, malgré que certains d’entre eux sont 
des genres différents de glaciers de vallées de montagnes et que les autres représentent 
plutét des formes en miniature de glaciation alpestre en couverture. Le deuxiéme 
trait commun est l’absence de courants sur les parcelles de glace « morte» et le 
développement ici méme seulement de mouvements de failles, qui se manifestent 
par moments dans les blocs isolés de glace par scindements ou par glissements. 
Ensuite viennent les différences du caractére du courant méme. Alors que les langues 
communes des grands glaciers complexes des vallées se forment par une série de 


courants de glace, chacun desquels posséde (et conserve dans Ja langue commune), 


certains traits individuels et de cette maniére la langue commune représente non 
pas une unité, mais un certain conglomérat de ces courants, un tel phénoméne ne 
s’observe point dans les langues communes des petits glaciers de vallée, qui unissent 
deux ou trois courants de glace; leurs langues représentent réellement une formation 
de glace unique. Les glaces « mortes » occupent des grands espaces dans les grands 
glaciers des vallées; dans les petits glaciers des vallées les parcelles de glace « morte » 
ne se forment que sur des superficies beaucoup plus petites, non seulement en chiffres 
absolus (ce qui ne serait pas démonstratif), mais aussi en calcul relatif. Avec cela, comme 
ont montré nos observations, la formation de glace « morte» se fait ici non pas 
tout-a-coup, par étapes séparées en embrassant de grandes parcelles de parties 
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terminales des langues de glace, ce qui a lieu dans les grands glaciers de vallées, 
mais par voie d’une disparition graduelle (« mort») de petites parties de l’extrémité 
du glacier. Enfin, sur les glaciers des sommets plans, sur lesquels, a ce qu’il semblait, 

a juger par l’épaisseur relativement petite de leur glace, par les particularités de leur 
gisements, et par les toutes petites vitesses du courant de glace (relativement aux 
vitesses des courants dans les autres types de glaciers), l’on devrait s’attendre A une 
plus grande distribution des glaces « mortes» — mais, au contraire, tout cela est 
tout-a-fait absent ici. En outre, l’épaisseur limitée de la glace, devant laquelle peut 
commencer sa disparition (sa mort/) et la formation d’une parcelle de glace « morte » 
dans divers types de glaciers est trés variable. Ainsi, par exemple, pour le glacier 
de Petroff, cette épaisseur est évidemment de l’ordre de 25 a 30 m, pour celui d’Inyl- 
chek — de 200 m, pour les petits glaciers de vallée — de 15 A 20 m, Pas celui de 
Semenoff — prés de 80 -100 m. 

On ne peut point interpréter cette circonstance rien qu’a l’aide des différences 
dans la pente du lit, des particularités de sa structure, des variétés de 1’ épaisseur et 
des vitesses du courant. Pour comprendre ce processus il est nécessaire d’avoir une 
connaissance précise des lois, qui réglent le mécanisme et le caractére du courant, 
et aussi des connaissances concernant les propriétés de la glace, qui forme tels ou tels 
glaciers. 

La méme chose peut étre dite aussi en relation aux valeurs des vitesses du courant 
de glace dans les glaciers divers. Expliquer la différence des valeurs des vitesses du 
courant de glace pour les types variés des glaciers et méme pour des glaciers différents, 
appartenant a un méme type, expliquer cela par les pentes, la structure du lit, l’épaisseur 
de la glace et les autres indices, sans tenir compte des données concernant la différence 
des propriétés de la glace (y compris son état thermique) et sans une connaissance 
précise des lois réglant le caractére et le mécanisme du courant de glace, tout cela est 
tout-a-fait impossible. Par exemple, l’épaisseur de la glace des glaciers des sommets 
plans est proche decelle du glacier de Petroff, leur résistance au mouvement est 
moindre, la pente du lit est 2 a 3 fois plus grande (6°-7°, et pour le glacier de 
Petroff 2°-4°), néanmoins le courant de glace se fait dans le glacier de Petroff. 

En comparant méme nos bréves descriptions du courant de glace dans différents 
glaciers, on peut trouver encore toute une série de traits différents dans le caractére 
du courant de glace dans les différents types de laciers. Néanmoins cela contribuerait 
simplement a un enregistrement de telles différences et non pas a leur explication. 

Actuellement, en tenant compte de ce que nous n’avons point les données néces- 
saires concernant les propriétés de la glace dans différents glaciers, nous devons, 
a proprement parler, nous limiter a la constatation d’une série de différences dans 
les manifestations du courant de glace des glaciers divers et a |’affirmation que ce 
courant porte un caractére visqueux-plastique. L’insuffisance d’une telle affirmation 
générale est tout-a-fait évidente, non seulement pour la compréhension des processus 
de l’activité vitale des glaciers comme tels, mais aussi pour tous les genres de calcul, 
et pour utiliser ces derniers en pratique. La tentative d’expliquer le mécanisme et les 
lois du courant de glace dans divers glaciers sans posséder des données suffisamment 
précises et multiformes sur les propriétés de la glace des glaciers ne peut donner de 
résultat positif. 

A ce qu’il parait, en résultat des investigations glaciologiques de Il’ Année Géophy- 
sique Internationale surviendra une certaine possibilité d’entreprendre une telle 
tentative et non seulement en relation aux glaciers du Thian-Shian. 

Dans l’exposé donné nous désirons, en premier lieu, souligner et illustrer 
les diversités des manifestations du caractére du courant dans les glaciers des mon- 
tagnes, particuligrement dans ceux du Thian-Shian, et montrer par cela que la 
complexité de ce phénoméne ne peut étre expliquée, si on n’a point information 
précise et diverse non seulement sur les glaciers eux-mémes, mais aussi sur les propri- 
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étés des glaces qui les forment. L’on suppose que dans les travaux ultérieurs, il est 
nécessaire pour résoudre le probléme général du courant de glace dans les glaciers 
de préter une attention spéciale 4 un phénoméne qui n’est point du tout étudié comple- 
tement — a la distribution des vitesses du courant de glace dans les glaciers a des 
profondeurs différentes de la surface de glace. Les mesures peu nombreuses qui ont 
été faites, outre qu’elles sont littéralement sporadiques, nous semblent aussi peu 
certaines; ils ne reflétent point les distributions réelles des vitesses du courant de glace 
a la verticale. Cette incertitude, comme nous le supposons, provient des méthodes 
que l’on a appliquées pour faire ces mesures. La détermination précise des vitesses 
profondes du courant de glace a l’aide des mesures des variations de l’inclinaison 
des tubes, descendus dans la glace (méme a condition de leur petite rigidité) n’exclut 
point, d’un cété, la possibilité d’entrainement de ce tube, comme systeme unique 
par le mouvement des couches plus.rigides de la glace; d’autre part la possibilité de 
son freinage et enfin la possibilité de le contourner par la glace des diverses couches 


profondes (et a vitesses variées). Pour ce qui est de la mesure des vitesses profondes — 


du courant seules les méthodes qui-permettent de mesurer la vitesse du courant 
dans un horizon donné, sont perspectives. Particuliérement, une de ces méthodes 
perspectives est celle d’électrométrie, proposée et expérimentée sur les glaciers 
de la créte Zailiskyi Alataou dans le Thian-Shian par le collaborateur de l’ Académie 
des sciences du Kazakhstan B. A. Borovinsky. 
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12. 0Kapxxapop A. A. — Hexoroppie ocoOennoctu sequuKos LlenrpampHoro 
Tanb-MWana. Uccneyx. negnuKos CCCP, ppm. 2-3, JI.,1935. 

13, Kasecuuk C, B, — O HeKkoTopbix HOBbIx bopMax Je HMKOBBIX oOpasoBaHnit 
ues Tan-Iane. Hsp. Toc. reorpacd. oOmectBa, T. 63, BbII. Sis 

14. Kopsxenescxuit H. JI. — K sonpocy 0 mopcbonormueckux tTumax JI€HHUKOB 


Cpeyneit Asvu M MO3MO>KHOH UX KylaccuduKanun. Cp.-As. MeTeOpoOsI. UH-T, 
Tammeut, 1928. 
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SURFACE MARKERS FOR ICE MOVEMENT SURVEYS 
(Cambridge Austerdalsbre Expedition) 


W. H. WARD 
(Gt. Britain) 


SUMMARY 


An account is given of the development and design of ice augers and surface 
markers used in movement studies of temperate ice carried out by the Cambridge 
Austerdalsbre Expeditions in 1956 and 1957. 


The detailed measurements of surface strain rates and velocities made in the 
last three years by members of the Cambridge group working on the temperate 
Austerdal glacier in Norway (2) called for a simple and efficient method of placing 
semi-permanent markers on the ice surface. In some cases the markers had to survive 
a whole ablation season and a winter’s snowfall before being resurveyed the following 
summer, and in other cases they had to remain sufficiently rigidly fixed in the ice 
for several weeks during the melting season so that changes in horizontal and vertical 
distances could be measured to the nearest } inch (6 mm) between surface markers 
about 100 feet (30 m) apart. 

The technique to be described was developed during the winter 1955-56 in a 
series of laboratory experiments using large blocks of ice and was put into practice 
the following summer. It has been used every subsequent summer and groups working 
on other glaciers have found the technique satisfactory. 

Two requirements had to be met:- 

1) a fast portable drill was needed to sink holes 10 — 20 feet (3 — 6 m) deep in solid 
temperate ice; 

2) a simple cheap marker was required which would remain anchored in the drill 
hole. 


THE ICE AUGER AND BORING RODS 


Several patent types (Jennings nose with solid centre helix, Scotch nose and 
Gedge’s nose) of carpenters’ wood augers (# inch to 1? inch, 19 to 44 mm diameter) 
were used to drill holes in blocks of ice with a carpenters’ hand brace and their 
drilling efficiency was compared on the basis of personal effort and time. Inspection 
of their cutting actions showed that the leading spurs and tapered screw points nor- 
mally fitted to the noses of these augers impeded drilling progress and their removal 
led to a considerable improvement. One auger then proved to cut much faster than 
the others, and it was attributed to the much greater clearance and rake angles. 
A considerable improvement was effected in the less efficient augers by resetting 
their cutters to correspond with those on the most efficient auger. Further steepening 
of the cutter angles led to further improvements. Finally a situation was reached in 
which all the augers’ noses were much the same, both in appearance and drilling 
performance; the chief difference being that the Scotch nose presented to the ice 
two cutters at right angles to the drill axis, whereas the Gedge’s nose presented two 
partly-curved cutters meeting at an acute angle with the drill axis. Both of these 
noses were followed by a double-start helix and proved equally efficient at drilling 
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and removing ice, but one auger with a solid centre to the helix was rejected since 
it provided a smaller volume for the storage of ice chips. 

The shapes of the modified Gedge’s and Scotch nase augers as developed are 
given in Fig. 1. The clearance angle is 25° and the cutter angle is 45° which leaves 
a rake angle of 20°. The Scotch nose has the one advantage that its straight cutter 
is easier to sharpen. Otherwise there is no preference and in fact the Gedge’s auger 
has been used quite extensively. 

The cutters must be kept very sharp and the angles maintained by means of 
a fine file working through the throat of the bit (not on the leading face) and it is 
essential that the cutters should be at the same level and the same angle to the drill 
axis so that they cut chips of equal thickness. 

In the laboratory it was possible to drill 1} inch (2 mm) diameter holes by hand 
2 feet (60 cm) deep in less than one minute. Experiments were made also with a 
1} inch (32 mm) diameter auger driven by a portable electric drill (350 watts, 400 
r.p.m., $ inch (13 mm) drill chuck). The drilling rate was so fast that the delays in 
adding 30 inch (75 cm) extension lengths of boring rod took longer than drilling 
that depth. It was also apparent that a motor with a larger starting torque would 
be required to cope with the inertia of more than about 7 feet (2.3 m) of boring rod. 
But in view of the satisfacory speeds attained in hand drilling, it did not seem necessary 
to pursue power drilling any further. 

At this stage a copy of an auger design, which had been developed by Snow, 
Ice and Permafrost Research Establishment in the United States, was drawn to the 
author’s attention. It was particularly interesting to notice that the clearance and 
rake angles of their cutter were precisely the same. The design of this auger has now 
been published (*) and the rake angle decreased from 20° to 15°. The S.I.P.R.E. auger 
is known as « L’Hommedieu» or single twist ship auger. It is another old patent type 
of wood auger which the writer had not tried; because it had only one cutter it was 
considered to have an unbalanced cutting action. However it is the only wood auger 
in production in England which is normally supplied without a tapered screw point 
at the nose. In view of the S.I.P.R.E. recommendations a sample was obtained and 
tested in the laboratory. It drilled quite well, but no better than the earlier types, 
and it had the one serious disadvantage of frequently leaving the ice chips behind 
in a partly-flooded hole. However the writer was determined to give this auger a 
fair trial in the field and in the summer of 1956 three modified Gedge’s augers and three 


_ L’Hommedieu augers, all 14 inch (32 mm) diameter and with cutters sharpened 


identically, were taken to Austerdal for setting all the markers in the ice. The writer 
had another task that summer and did no drilling, but let his colleagues decide which 
type of auger was preferable. Within a week the L’7Hommedieu stayed in camp all 
day and has not been used since. 

Experience in the field showed that flooded or partly flooded holes in temperate 
ice present the most difficult ice conditions for drilling. When the auger is full of 


slushy ice chips at the bottom of the drill hole and is about to be pulled out it acts 


like a piston in a cylinder. The suction created frequently draws out the whole of 
the one and only spiral of ice from the single helix L7Hommedieu auger, but double 
start helices as used with the Gedge’s and Scotch nose augers nearly always retain 


one spiral of ice chips. It may be possible to relieve the suction by venting the nose 


of the auger through a passage in the auger body which is kept clear of ice chips, 


_ but as yet no method has been found of achieving this result. 


The length of twist to the auger should be as long as possible, up to 30 inches 
(75 cm) is desirable, and care should be taken to avoid bending it axially when starting 
a hole. The augers are manufactured by several firms in diameters up to 3 inches 


(76 mm) and William Ridgway & Sons Limited of Sheffield have supplied most of 


those used for ice drilling. 
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At the same time as the augers were being developed a lighter type of aluminium 
alloy boring rod with a quick and simple coupling was designed and full details 
are given in Fig. 1. The boring rod is a tube 1 inch (25 mm) in external diameter, 
in net lengths of 30 and 60 inches (75 and 150 cm). The rod coupling is a symmetrical 
double-ended plug of aluminium alloy; one end is riveted into the tube and at the 
other end is a special steel set-screw. Rods are coupled by unscrewing the set-screw 
outwards with a small screw driver into a corresponding hole in the female end of 
another rod. A similar coupling is fitted in place of the chuck on the carpenters’ 
brace used for turning the rods, and another, in steel, is welded to the shaft of the 
auger. The coupling is quick and effective; a reverse torque may be applied and the 
set-screws cannot be lost. The tightness of set-screws on coupled rods should be 
checked. 

A plain carpenters’ brace (without a ratchet) with a 10 inch (25 cm) sweep has 
been used and a suitable one is manufactured by Machrome Limited of Wolverhamp- 
ton. Care should be taken not to pull out the rods with the top knob; it is designed 
for pressing down upon when drilling and the side limbs of the brace crank should 
be used for extraction of the rods. 

The full length of twist of the auger should not be quite filled with ice chips; 
overfilling is likely to lead to a jamb. As much debris as possible must be removed 
from the hole before boring further and this is particularly necessary in a flooded 
hole. Loose ice chips often float to the top of a hole and can be spilled out at the 
surface by surging the auger up and down. 

This type of helical auger is not very effective in dry low temperature ice. It 
drills a hole perfectly well, but the chips do not stick to themselves or to the auger 
and very frequently no recovery. of chips can be effected. It may be possible to 
develop some denser packing of the chips in the helix and hence a better chance of 
removing them by fitting to the auger shaft immediately above the helix a collar 
equal in diameter to the hole. 


THE MARKER 


The marker which is used was based on a previous experience (*) when the only 
material available was pieces of square timber. These timbers were cut down so that 
the square fitted into a round hole. On that occasion a tight fit was not essential, 
since the ice was well below its freezing point and it was only necessary to. pour water 
into the hole to freeze the stake in very securely. However the stakes did fit very 
tightly into dry holes and there was no possibility of them floating when filled with 
water. The technique of driving a square peg in*a round hole has particular advan- 
tages when working on temperate ice and especially in flooded holes. 

For accurate ice movement studies it is essential to have a straight stake, which 
remains anchored for as long as possible — even when much of its length has melted 
out. Bamboos are unsuitable since they cannot fit tightly into a round hole and they 
float. Aluminium tube was considered, but it is expensive, is not readily adjusted 
in size to make a tight fit in a round hole and is a good heat conductor. Round timber 
rods, if they fit the hole tightly, act like pistons and are difficult to insert in a flooded 
hole. The square stake suffers from none of these disadvantages. ; 

A compromise had to be made in selecting the size of the stake on the score 
of time taken in drilling large holes, the expense of large timber and stake rigidity. 
The minimum size which appeared reasonable was | inch (15 mm) square and it 
is set in a hole bored with a 1} inch (32 mm) diameter auger. The stake, in fact, is 
slightly oversize and this is a necessity for a good tight fit. The actual size of the hole 
drilled depends to some extent on the operator and on the ice crystal structure; 
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consequently each stake has to be fitted individually to its hole. If necessary its corners 
are trimmed off by trial and error by means of a small hand plane until the stake 
can be driven into the hole with a wooden maul. 

The timber used is called ramin (Gonystylus sp.)-a hardwood imported from 
S.E. Asia which is light in colour, and rather similar in properties to European beech. 
It is particularly straight-grained and free from knots and hence shows little tendency 
to warp. Its rather high swelling on wetting helps to effect its anchorage. A convenient 
length of stake is 10 feet (3 m) and some stakes have been found quite erect and well 
anchored late in the summer with only their lower 1 foot (30 cm) in theice. 

These stakes will not survive the effects of creep in a winter’s snowfall entirely 
unbroken with more than a short length exposed above the ice surface. But if conti- 
nuity is required through the winter and one is concerned only with making summer 
measurements when there is no snow cover as we have been in Austerdal, the problem 
is easily overcome by ensuring that the tops of the stakes remain well below the 
ice surface. For instance early in the summer of 1957 some stakes were placed which 
we did not wish to resurvey until the following summer. Hence holes were drilled 
over 20 feet (6 m) deep and the 10 ft (3 m) long stakes were driven right into the 
bottom, so that during the winter they would remain safely below the ice surface. 
Their surface positions were marked temporarily with bamboos, which floated at 
the surface in the flooded holes. These stakes were driven below the ice surface with 
a maul driving on a set of the aluminium alloy boring rods, which were fitted with 
a small driving helmet adaptor at the top and a cap at the lower end and which 
fitted over the square stake. The depth of the top of the stake was measured with 
these driving rods. 

When more frequent surveys are required in the summer in addition to continuity 
of position through the winter, two or more stakes, according to the rate and amount 

- of ablation, can be driven one on top of the other in a deep hole. 


SURVEYS 


The stakes are inserted as nearly vertical as possible. For accurate measurement 
where the ice movement strains are small, account should be taken of both the initial 
tilt of the stake and any changes in tilt with time. The horizontal displacements, in 
two orthogonal directions, of a plumb bob suspended from the stake may be used 
for this purpose. Theodolite intersections may be made to wire nails driven in at the 
top of the stake, when slow strain rates require that accuracy of measurement. 


RATE OF INSTALLATION OF MARKERS 


In the summer of 1957 some 49 markers were planted by the method described 
over a fairly extensive area of the Austerdal glacier. There was a total length of 890 
feet (270 m) of drilling in dense ice and the whole operation took about 75 man-hours. 
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LES PARTICULARITES MORPHOLOGIQUES 
ESSENTIELLES ET LES REGULARITES DES 
MOUVEMENTS DES GLACIERS DE LA MARGE DE 
L’ANTARCTIDE ORIENTALE (D’APRES LES 
OBSERVATIONS (LES RELEVES) DANS LA REGION DES 
TRAVAUX DE LA PARTIE CONTINENTALE 
DE L’EXPEDITION COMPLEXE ANTARCTIQUE 
DE L’ACADEMIE DES SCIENCES DE L’URSS). 


L. D. DOLGOUCHINE 


Les recherches glaciologiques effectués au cours des années 1956-57 par le groupe 
continental de l’Expédition Complexe Antarctique de l’Académie des Sciences de 
PURSS ont couvert la zone cétiére du continent de l’Antarctide dans le secteur — 
a partir des iles Rauer a l’ouest jusqu’a l’archipel Windmill a l’est, sur 1’étendue 
totale de prés de 1500 kilométres. 


Vers l’intérieur du pays les recherches se sont étendues jusqu’a la Station 
Pionerskaya. 


La région étudiée, la zone adhérente de |’Océan Indien y compris, s’étend entre 
64-68° Lat. Austr. et 78-110° Long. Est. (voir fig. No. 1). Les observations effectuées 
englobaient un ensemble de questions plut6t nombreuses:|’étude du relief de la surface 
des glaciers et de la nappe glaciaire; du processus d’accumulation (de remblaiement) 
de la neige et de la dynamique de la couche de neige; du régime thermique des 
glaciers; de la composition et de la structure de la neige et de la glace; la définition 
de l’épaisseur de la nappe de glace et de vitesses des mouvements de la glace dans 
les glaciers; l’étude de l’activité géologique des glaciers et la révélation des vestiges 
de la glaciation ancienne (quaternaire) aux endroits de terrain libres de glace (?). 

La zone cétiére, large de quelques dizaines 4 quelques centaines de kilométres 
a été couverte par la photographie aérienne a 1’échelle du 1/500.000° et plus grand 
encore. 

Les résultats obtenus de l’ensemble des observations aérophotographiques, 
aérovisuelles et des explorations de surface ont permis, pour la premiére fois, d’étxablir 
les cartes authentiques d’une grande partie de,la zone cétiére antarctique et de mettre 
en évidence les particularités principales morphologiques et dynamiques de la marge 
antarctique orientale (?). 

D’aprés la morphologie, la dynamique et la mode de formation des glaciers, 
développés dans le secteur exploré de |’Antarctide orientale, on voit que ceux-ci ne 
sont pas uniformes. On y reconnait 4 types principaux : 


(}) Dans l’exécution de la premiére équipe des observations glaciologiques 
effectuées par le groupe continental de l’Expédition Complexe Antarctique de l’Aca- 
démie des Sciences de 17URSS, a part de I’auteur, ont participé, V. I. Vtiurine, A. P. 
Kapitza, G. Model. Sruage: : 

(?) Une carte a l’échelle du 1/1.000.000° a été exécutée par le Sojusmorproekte 
de MMF de l’URSS d’aprés les matérieaux fournis par photographie aérienne de 
VExpédition Complexe Antarctique. La méme organisation (Sojusmorproekte) est 
actuellement occupée a l’établissement d’une série de feuilles pour les cartes a 
Véchelle du 1/1.000.0008. 
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La nappe glaciaire continentale 

Les démes de glace. <i 
Les glaciers de la plate-forme continentale (du shelf) 
4. Les glaciers d’amoncellement (€olien) 


WwnNno— 


1. La nappe glaciaire continentale constitue la base de la glaciation antarctique. 
La superficie qu’elle couvre et I’épaisseur de la glace dont elle est composée excédent 
un grand nombre de fois tout autre type de glaciers auquels, seul le rdle des satellites 
revient. 

La nappe glaciaire de l’Antarctide Orientale représente un immense bouclier 
plano-convexe atteignant dans les régions centrales du pays l’ altitude de 3000-4000 m. 
C’est une des plus importantes mégaformes de la surface continentale antarctique, 
dont la morphologie dépend surtout des caractéres de la glace qui la constitue et 
en moindre degré, de la forme du substratum. 

Sous ce rapport on doit distinguer : le domaine intérieur occupé par la nappe 
glaciaire continentale et la zone marginale du développement des glaces raboteuses 
(amoncellements de glace a surface ondulée irréguli¢rement). 

(a) Le domaine intérieur de la nappe glaciaire continentale se caractérise par les 
puissances énormes de la glace (de l’ordre de 1000-3000 m et plus encore). Pour 
cette raison, c’est a peine si les accidents de substratum se reflétent dans le relief actuel 
du terrain. Seules les plus hautes cordilléres et les dépressions les plus importantes 
viennent interrompre l’uniformité de ce désert glaciaire en lui attribuant l’aspect 
doucement onduleux. L’état du temps dans le domaine étudié est caractérisé par la 
prédominance du régime anticyclonique aux températures extrémement basses. 
Malgré le faible volume des précipitations atmosphériques, tombant exclusivement 
sous forme de substance solide, une accumulation systématique de Ja neige se poursuit 
dans la région. En tant que la neige se transforme en glace sans que la fonte y prenne 
part, le processus s’effectue trés lentement (le type de la congélation recristallique) 
et l’épaisseur de la nappe de neige va jusqu’a 100 métres et d’avantage. 

La glace n’affleure nulle part. Au cours des tempétes (tourbillons de neige) les 
vents descendants poussent des masses importantes de neige du centre vers la péri- 
phérie. Pourtant le rdle de cette accumulation n’est pas grand dans le bilan sub- 
stantiel de la nappe glaciaire antarctique. Pour que le bilan de l’actif et du passif de la 
nappe glaciaire soit assuré la venue de la glace, de dedans le domaine central vers 
la périphérie, devrait s’effectuer indispensablement, ce qui en effet a lieu. 

Pourtant on n’observe point d’indices de mouvements de la glace sur la surface. 
On ne rencontre que des fissures sporadiques (sans compter les peu profondes qui 
sont dues a l’effet des gelées). 

A mesure qu’on avance de l’intérieur vers la périphérie la surface de la nappe 
glaciaire commence 4 s’abaisser, d’abord doucement, ensuite par une pente de plus 
en plus raide, pour passer progressivement 4 la zone marginale des amoncellements 
de la glace raboteuse. 

(b) La zone marginale des glaces raboteuses entoure le domaine central de la 
nappe glaciaire par un liséré a largeur variable de quelques dizaines de kilométres 
jusqu’a cent kilométres et plus. Cette bande est caractérisée par la brusque diminution 
en €paisseur de la glace due au fait de l’étalement de cette derniére. Pour cette raison 
le relief du substratum se trouve distinctement refiété dans la morphologie actuelle 
de la nappe glaciaire. La zone en question se caractérise particuliérement par l’accélé- 
ration de la progression de la glace vers la marge de la nappe glaciaire et par la diffé- 
rentation de l’écoulement de la glace suivant l’allure du relief de substratum, ce qui 
améne au développement d’une grande quantité des fissures d’origine dynamique, 
des ondes de poussée (des cordons de poussée), des bombements et des chaines. 
Le volume des précipitations atmosphériques qui tombent et se déposent dans cette 
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région sujette a l’influence vigoureuse des cyclones excéde de beaucoup les préci- 
pitations de la région interne. Le maximum de précipitation (600-700) est observé 
dans la zone, oti le flanc du déme de glace touche le niveau de la condensation de 
Vhumidité dans les masses aériennes prédominantes. Il en résulte que les masses 
glaciales venant de l’intérieur du domaine interne ne sont pas A elles seules respon- 
sables de ’accélération de la progression de la glace dans la région marginale mais 
encore, le rdle principal dans ce processus appartient-il peut étre a l’accumulation 
des précipitations locales. 

Autrement dit Ja nappe glaciaire antarctique subsiste essentiellement aux 
frais de sa marge. Cette notion doit étre certainement vérifiée au cours des recherches 
suivantes mais, toutefois, elle ne contredit point les faits déja reconnus. 

La transformation de la neige en glace dans la z6ne marginaie s’effectue beaucoup 
plus vite qu’a l’intérieur grace a l’intervention, plus ou moins importante de la fonte 
(le type de congélation recristallique-infiltrative). 

Le régime tempétueux des vents méne a une répartition fort inégale de la neige 
recouyrant les éléments du relief actuel. Sur les buttes et les saillies des pentes ondu- 
leuses d’ou: la neige est systématiquement éloignée par les vents, l’accumulation est 
souvent excédée par l’ablation (qui s’effectue essentiellement par évaporation). Ce 
phénoméne s’observe au cas méme, oui l’altitude de ces convexités dépasse par dizaines, 
et méme centaines de métres la limite climatique des neiges. A’l’abri des vents auprés 
des formes positives du terrain, dans les dépressions et dans les fissures par contre, 
des couches puissantes de neige sont déposées (°). 

L’analyse des matériaux obtenus au cours des observations du terrain et de la 
photographie aérienne nous permettent de distinguer deux groupes principaux des 
formes glaciaires de la zone marginale des glaces raboteuses : 

1. les glaciers d’évacuation 

2. les versants de glace (les escarpements de glace) qui different en morphologie 
autant qu’en dynamique. On observe-en méme temps toute une série de formes 
transit oires. 


Les glaciers d’évacuation représentent les secteurs les plus mobiles de la marge 
de la nappe glaciaire antarctique qui sont alignés généralement dans le sens du mouve- 
ment (de la glace). Le trait le plus caractéristique de ces glaciers parait étre le déve- 
loppement d’innombrables fissures dynamiques formant un réseau tellement dense 
que la surface dévient impraticable pour toute espéce du transport mécanisé. 

Les éléments non moins caractéristiques de leur surface sont les chaines glaciales 
longitudinales divisées par les dépressions, a leur tour représentant les plis comprimés 
qui surglissent par suite de pression latérale, venant du cdté des versants glaciers 
qui alimentent le glacier. 

Grace a des vitesses plus grandes dans le canal d’écoulement du glacier d’éva- 
cuation les axes longitudinaux de ces plis s‘allongent vers l’aval augmentant 
de longueur, au cas d’accélération de mouvement du glacier. 

Les glaciers d’évacuation plus importants sont caractérisés par la présence des 
systémes (séries) de chaines longitudinales, développées sur |’étendue de dizaines 
de km. Dans le canal d’écoulement, ces chaines sont généralement paralléles tout 


en suivant de prés tous les détours de la vallée du fond, mais en entrant dans le do- 


maine des deltas glaciaires flottants elles divergent en éventail, ce qui atteste le fait 


d’étalement de la coulée glaciaire. 
Au moment de la mise 4a flot, le corps du'glacier se trouve fracturé par des grandes 
fissures-fentes, transversales a la direction du mouvement. S’entrecroisant avec les 


(8) Voir la note détaillée par L. D. Dolgouchine « Les observations geographiques 
de I’Antarctide; premiére communication ». Bulletin de l’Académie des Sciences de 


VURSS, série géographique, N° 1, 1958. 
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chaines longitudinales de pression ces cassures brisent le glacier en formant des 
blocs séparés (séracs), servant de formes génératrices orignales aux icebergs futurs. 
Le décollement des icebergs s’effectue d’une part par les fentes-cassures trans- 
versales et d’autre part, par les zones délimitant les chaines longitudinales de pression 
avoisinantes. 

Aussi une morphologie entiérement originale est afférente aux icebergs formés 
aux dépens des glaciers d’évacuation : leur surface n’est point plate et unie comme 
cest le cas des icebergs de la plate-forme continentale, mais, par contre, elle est 
galbée et accidentée d’un dense réseau de fissures emtrecroisées La hauteur de 
‘ces icebergs dépasse généralement celle des icebergs de la plate-forme continentale. 
Ainsi par exemple I’altitude des icebergs produits par le glacier d’évacuation Dennman 
varie de 50 a 70 métres; en méme temps I’altitude des icebergs décollés des secteurs 
adjacents du glacier de plate-forme continentale Sheklton ne dépasse pas l’ordre 
de 20 a 30 metres. En fondant l’iceberg est fracturé suivant le sens de ces fissures 
transversales, avec la formation des énormes planches gaufrées (#). Une grande 
diversité de formes caractérise les glaciers d’évacuation. On y connait : des immenses 
fleuves de glace frayant leur chemin entre les rives rocheuses ou glaciales pour occuper 
les fosses tectoniques ou les fjords (fiords) profonds situés sous le recouvrement 
glacial; (on peut citer comme exemple le glacier Dennman, long de prés de 200 
kilométres, sur une largeur variable de 15 a 30 kilométres, des glaciers plats au tracé 
imprécis, au canal d’écoulement faiblement accusé (type-glacier de Pozadowsky ou 
bien le glacier anonyme descendant dans la baie Mac-Donald a l’ouest de Mirny). 


Certains glaciers d’évacuation possédent des deltas flottants trés bien développés 
(par exemple le glacier Héléne) dont l’existence stable parait étre liée a la continuation 
sous-marine de la fosse sous-glaciale occupée par le glacier. Les bords en hauts-fonds 
de la fosse jouent le réle d’une glissiére («salasky») qui limite et dirige la langue 
glaciaire (glacier d’écoulement) flottante la préservant, en méme temps d’une destruc- 
tion rapide. Les glaciers Dennman, Scott, Northcliff, Obroutschey et Apfel-Edist6é 
forment un immense delta commun qui perce le glacier Sheklton. : 


Les petits glaciers d’évacuation — alimentant les glaciers plus importants de 
méme genre et se terminant généralement a la hauteur de ces derniers, sans atteindre 
le large — possédent eux aussi un delta qui tout en confluant graduellement avec le 
corps du glacier d’évacuation devient un de ses composants. Aux endroits d’embou- 
chure des glaciers d’évacuation les séries de cordons transversaux de poussée sont 
formés. Les glaciers d’évacuation présentent donc une espéce de «crics» qui décollent 
le corps du glacier de plate-forme continentale en le pressant vers le large. 


Pourtant de nombreux glaciers d’évacuation atteignant le large ne se terminent 
point par des langues de glace avancées (par des glaciers d’écoulement avancés) 
mais, par contre aux endroits ot ils débouchent, souvent des golfes sont formés. 


Dans des endroits pareils le bord de la nappe glaciaire continentale se trouve 
comme ébréché (baie Mac-Donald, golfes aux embouchures des glaciers Jones, Poza- 
dowsky et d’autres encore). 


Ce phénoméne parait lié a la présence de larges golfes profonds localisés aux 
mémes points du bord de la nappe glaciaire continentale et assurant le décollement 
des icebergs au moment méme, oi ils passent a flot. Les vitesses de mouvements 


(*) Autant que je sache les classifications des icebergs actuels ne tiennent pas 
assez compte du cdté génétique du probléme, ce qui est pourtant tout a fait indis- 
pensable, puisque les traits morphologiques principaux des icebergs, aussi bien que 
les caractéres de leur destruction postérieure, sont déja déterminés au moment, ott la 
glace dont se compose I’iceberg se trouve encore dans le corps du glacier continental, 
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des glaciers d’évacuation varient largement — de quelques centaines a 1000-1200 
métres par an (°), 

L’étendue des glaciers d’évacuation est a peu prés de 30% (500 km) par rapport 
a la longueur totale du littoral étudié. 


Les versants de glace — occupent la partie majeure de la zone marginale. Géne- 
ralement inclinés vers le littoral on leur connait néanmoins des pendages locaux, 
vers les chenaux des glaciers d’évacuation. 

Le mouvement de la glace dans les glaciers liés aux versants de glace est carac- 
térisé par l’absence de différentiation nette des courants élémentaires ; la glace 
s’avance d’un front continu (surtout dans les parties superficielles). 

Les vitesses de progression de la glace sur les versants sont inférieures a celles 
des glaciers d’évacuation. Certaines parties restent pratiquement immobiles, par 
exemple au voisinage des «oasis» Banguer et Occidental, 4 proximité des collines 
Obroutschew et Grirson, oti le bord de la nappe glaciaire continentale est arrété 
dans son avancement par d’importantes saillies du lit rocheux affleurant partiellement. 

Dans la région en question l’ablation équilibre l’afflux de glace venant des 
régions internes; elle est supposée méme l’excéder, dans certains endroits. Ce 
fait est attesté par la présence des moraines terminales actives («en vie») ceinturant 
de bord de la nappe continentale a proximité des «oasis» Banguer, des collines 
Westfolfiella, Grirson et maints autres endroits. Le processus du contournement des 
«oasis», avancé par un nombre d’auteurs a titre de cause principale de leur mise en 
place, parait commencer a quelque distance du bord de la nappe glaciaire suivant 
le sens des dépressions du relief sous-glacial. Quant a la morphologie et la dynamique 
des versants de glace, elles non plus ne sont pas uniformes. 

La, ou le relief sous-glacial (le terrain de substratum) n’est pas fortement accusé 
la surface du glacier se caractérise par une pente douce et unie, augmentant 
graduellement vers la marge. 

Le mézorelief de la surface a les traits d’une plaine. 

Les secteurs pareils se caractérisent par la présence d’un systéme de fissures 
essentiellement paralléle au tracé de la marge de la nappe continentale (selon l’allure 
des courbes de niveau), et transversales au sens du mouvement de la glace. 

Par endroits ce syst¢me principal de fissures se trouve entrecroisé en diagonale, 
ou bien en orthogonale par une série de fissures du second ordre provoquées par 
les changements en sens et en vitesse des mouvements de la glace. 

Les fissures du systéme majeur présentent les formes de dislocation tectonique 
glaciale accusées d’une facon la plus marquée; leur développement est di a l’éta- 
lement de la glace dans les parties périphériques de la nappe. 

Aux endroits ot les versants glaciaux du type cité ci-dessus parviennent jusqu’au 
large sans rencontrer des obstacles sur leur passage, 4 mesure que la glace approche 
du littoral, les fissures augmentent en largeur atteignant des dizaines de métres (jus- 
qu’a 100 m), sur la longueur de plusieurs kilométres. 

La profondeur des fissures s’agrandit également vers la marge. Finalement la 
glace se trouve percée sur toute l’épaisseur par ces fentes dont le sens détermine le 
décollement des icebergs. 

La transition (la transformation) des versants de ce type en des glaciers de plate- 

‘forme continentale (glaciers de shelf) s’effectue d’une maniére lente et continue. 
Ce dernier fait rend difficile la discrimination précise, d’aprés les photos aériennes 
4 l’échelle réduite, du tracé de la suture dans les parties arriéres de ces glaciers. 

Au cas oti les collines sous-glaciales sont dispersées d’une fagon incohérente, 

la surface du glacier se trouve irréguliérement ondulée (raboteuse), et l’on voit se 


: 5) Sur les mesures des vitesses de mouvement des glaciers d’évacuation d’ apres 
les levés réitérés de photographie aérienne — voir les pages suivantes. 
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développer des séries de ‘fissures concentriques entourant les sommets des tertres 
et des séries de fissures du second ordre obliques, ou bien transversales, par rapport 
aux premiéres. La ow les élévations sous-glaciales du lit-empéchent la progression 
du glacier sur une grande étendue de la zone cOtiére, et que le glacier est réduit a 
couler par-dessus, les chaines (cordons) de poussée sont formées avec l’axe longitudinal 
transversal au sens de l’avancement du glacier. 

Les formes du méme genre (dues a l’effet de poussée), déterminées par la tecto- 
nique glaciale sont largement développées particuli¢rement a lest et a Vouest du 
glacier d’évacuation Héléne, ot elle sont alignées transversalement. ou bien en biais, 
par rapport a la ligne du rivage actuel. 

Au cas ou les grandes buttes de glace et les chaines de poussée transversales sont 
situées dans la zone cétiére méme, les formes dites les «embacles» ou «brise-glaces» 
surgissent. Dans ces «brise-glaces» la glace est fracturée par une innombrable quantité 
de fissures serrées formant des blocs séparés qui, tout en effectuant, par l’effet de 
V’étalement l’apport permanent de matiére vers la marge de la nappe continentale 
se déplacent vers la mer et par rapport l’un a l’autre selon le jeu des failles en gradin, 
des décollements et des éboulis. 

Les endroits de développement des «brise-glaces» sont largement répandus sur 
le littoral du continent (la mer Davis) a partir du glacier Occidental de plate-forme 
continentale jusqu’aux collines Westfolfiella et en d’autres points encore. 


2. Les démes de glace. Au milieu des glaciers de la plate-forme continentale 
(du shelf) s’élévent souvent des éminences en forme de bouclier, d’une superficie 
relativement peu importante. Elles sont connues sous le nom de «démes de glace». 
Certains d’entre eux, situés au large, s’élévent sous forme des iles (iles Drigalsky, 
ile des Pingouins). D’autres ne sont que partiellement liés au glaciers de la plate-forme 
continentale (files Mill, Bowman). Comme |’ont montré les sondages s¢ismométriques 
les soles d’un nombre de démes de glace se trouvent sous le niveau (actuel) de la mer. 
Ces caps de glace s’appuient sur les bancs de hauts-fonds d’une origine évidemment 
morainique. Les démes de glace — iles, les plus importants (iles Mill, Bowman, 
Drigalsky) sont fixés sur la moraine sous-marine bordant la mer Davis au nord. 

Les domes de glace présentent un type particulier de glaciation. 

Chaque coupole est alimentée séparément et exclusivement aux depens de la préci- 
pitation locale (neige, frimas, givre). Par suite de dimensions relativement petites 
de ces glaciers (il s’agit de la glaciation type nappe, bien entendu) les vitesses d’étale- 
ment de la glace ne sont pas grandes non-plus, (a Vile Drigalsky elle est de l’ordre 
de quelques dizaines de métres par an). 

Les fentes et les fissures assez rares, ne sont connues qu’a la périphérie des démes, 
out leur tracé suit de prés celui du rivage actuel. Les ddmes de glace-iles tombent 
vers la mer par une pente abrupte, formant un mur de glace a peu prés vertical, d’une 
hauteur de 20 a 40 métres. Du reste la grande majorité des glaciers de tous les autres 
types connus agissent d’une facon pareille. 

Les fentes des démes de glace situés dans le domaine des glaciers de la plate- 
forme continentale sont relativement douces, et passent a Ja surface du shelf géné- 
ralement d’une fagon imperceptible. 

La formation des démes de glace-iles est due : (1) A l’atterrissage d’une partie 
de glacier de la plate-forme continentale suivi par l’accroissement en hauteur. Cette 
derniére tendance est due a la mobilité plus faible des secteurs atterris, lesquels 


apres avoir atteint les dimensions considérables (on peut noter des hauteurs suivantes _ 


des domes de glace-iles : Mill — 320 m; Drigalsky — 290 m; Bowmann — 250 m) > 


se créent eux-mémes les conditions plus favorables d’alimentation (par addition 
aux précipitations normales, de celles d’origine orographique). 
(2) ou bien a l’engravement d’un iceberg important jouant le réle d’un noyau 
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pour un déme de glace en cours d’accroissement (telle est origine de l’ile de glace 
des Pingouins située au bord nord-ouest du glacier Occidental, de plate-forme con- 
tinentale. 


3. Les glaciers de plate-forme continentale (du shelf). Comme on peut voir d’aprés 
leur nom ces glaciers sont situés dans les limites de la plate-forme continentale (shelf). 

Ils different, d’une fagon marquée de tous les autres types des glaciers. 

Ce sont des vastes planches (dalles) de glace d’une épaisseur relativement faible 
(de 200 a 300 m). Bien que presque entiérement flottantes, toujours s’appuient-elles 
sur un certain nombre de points fixes : soit des bancs de hauts-fonds et les démes 
de glace qui les enfourchent, soit des roches sous-glaciales en saillie, ou bien encore 
des iles. 

Ces formations sont caractérisées par un type d’alimentation fort complexe. 

Les précipitations atmosphériques locales, les glaces d’estran et les icebergs qui 
y sont emprisonnés prennent part dans la constitution des glaciers du shelf aussi bien 

- que la neige amoncelée (apportée de l’intérieur du continent par les vents dus a l’effet 
de gravité autant que par les vents cycloniques soufflant le long des cétes). La neige est 
accumulée a l’abri des vents auprés des icebergs, au pied du versant de la nappe de 
glace continentale et auprés des autres accidents du terrain. 

Elle est accumulée particuliérement dans les dépressions entre les cordons de 
poussée, dans les cuvettes de deltas des glaciers d’évacuation donnant a leur surface 
Vaspect du shelf d’origine purement locale. 

Dans les limites de notre région sont situés deux glaciers importants du shelf — 
le glacier Sheklton et le glacier Occidental. 

Nous n’avons pas encore une idée bien nette sur le mode de progression des 
glaciers du shelf. Certains explorateurs (H. P. Kapitza) sont d’avis que leur avan- 
cement est d’un caractére purement passif et déterminé par !’action « décollante » 
des masses glaciales continentales descendant vers le shelf. 

Les autres, par contre refusent d’expliquer le fait de l’intégrité prolongée de 
Valtitude des glaciers en question, restée presque inchangée au cours d’une longue 
durée de temps, tenant compte de leur alimentation abondante aux dépens des préci- 
pitations atmosphériques, si on n’admet pas seulement que les glaciers du shelf 
s’étalent 4 mesure que les précipitations viennent s’accumuler sur leur surface. 

Les observations effectuées par l’expédition associée Suédo-Anglo-Norvégienne 
dans la région Modheim paraissent soutenir ce point de vue. 

La notion de la progression des glaciers du shelf due essentiellement a !’influence 
des glaces continentales, surtout des glaciers d’évacuation, est beaucoup plus probable. 
Pourtant on ne devrait pas exclure leur possible avancement indépendant par moyen 
d’étalement, dés que l’épaisseur critique (maximale) est atteinte. 

Les données trés intéressantes sur la dynamique des glaciers de plate-forme 
continentale (shelf) furent regues au cours de la comparaison de leurs tracés d’aprés 
les levés de KA (*) en 1956-1957, les levés de l’expédition Norvégienne en 1937 
et ceux de I’expédition Américaine en 1947. 

Quand on a commencé de relever ces tracés sur une base cartographigeu d’en- 
semble (unifiée) il s’est trouvé, qu’au cours des 10-20 années passées les glaciers 
du shelf Sheklton et l’Occidental sont restés sans grands changements quant a leurs 
superficies mais, par contre, ont subi des modifications considérables de leurs contours, 
observées dans de maints endroits. 

Ainsi, par exemple I’immense saillie cunéiforme, fixée par nos levés de photo 

_aérienne en 1957 dans la partie nord-ouest du glacier Occidental, et dont le sommet 


(*) KA3 — Expédition Complexe Antarctique. 
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s’appuie sur l’ile des Pingouins, n’existait pas 20 ans avant. Donc cette saillie repré: 
sente une forme récemment développée. 

D’autre part, au nord le glacier du shelf « Occidental » a reculé du cété méri- 
dional. 

Dans la région du mont Gaussberg |’accolement des icebergs poussés par le 
courant provoque l’accroissement de la plate-forme continentale. Mais a partir de 
ce point celle-ci se trouve brusquement pressée vers le nord, ce qui met fin a son 
augmentation dans le sens oriental. 

On peut observer un phénoméne semblable dans la région du glacier de shelf 
Sheklton. Sa rive occidentale est restée sans changements importants, alors que la 
langue immense flottante des glaciers d’écoulement Dennman et Scott — qui est 
montrée sur toutes les cartes dressées d’aprés les levés de l’expédition américaine 
de 1957 avancant au large, sur une étendue de plus de 50 kilométres — n’existe plus 
actuellement. 

Par contre, la marge septentrionale de la plate-forme continentale faisant face 
au delta des glaciers Dennman et Scott est ébréchée ... I] est probable, qu’un iceberg 
énorme que notre expédition a signalé dans la mer Davis conrtitua cette méme 
langue détachée des glaciers Dennman et Scott. 

D’autre part la superficie de la plate-forme continentale s’est accrue considé- 
rablement dans la partie orientale du glacier Sheklton. La, ou il se trouvait un large 
bras de mer Edisto (entre les fles Mill et Bowman) s’étend actuellement une vaste 
bande de la plate-forme continentale récente. 

On peut dire en résumé que les glaciers de plate-forme continentale (du shelf) 
ont des formes trés mobiles. Ils peuvent s’accroitre activement dans certains endroits 
tout en englobant des superficies nouvelles, pour se détruire aussi rapidement et avec 
méme intensité — dans d’autres. 

4. Les glaciers d’amoncellemnet (éolien). Ce sont de nombreuses formes glaci- 
aires d’une superficie relativement petite surgissant- partout a labri des vents, 
auprés des accidents du terrain plus ou moins importants (les nunataks, les escarpe- 
ments de la nappe glaciaire continentale au milieu des collines des « oasis »). 

Les glaciers d’amoncellement éolien les plus importants ont été rencontrés dans 
la partie est, a la périphérie des collines Wesfolfiella et Banguer-Hills, a l’abri des 
vents, au pied des monts Gaussberg, Brown et de la chaine Stratcone. 

Ils sont largement développés dans la région des collines Grirson, ont été ren- 
contrés auprés de Mirny et dans d’autres endroits. 

Ils ne jouent pas un grand réle dans le bilan d°ensemble glaciaire. 


LES OBSERVATIONS SUR LA PROGRESSION DES GLACIERS D°’EVACUATION 


Au cours de l’analyse des matériaux de levés de photo-aérienne effectués dans 
la région du développement des glaciers d’évacuation — Dennman, Scott et Obrout- 
schew — nous avons obtenu les résultats aussi intéressants que prometteurs. 

Une vaste partie de cette région complexe et exclusivement importante de point 
de vue glaciologique a été couverte par la photo-aérienne a I’échelle du 1/50.000¢ 
deux fois : le 24 février 1956 et le 11 mars 1957, c’est-a-dire avec un laps de temps 
de 380 jours. Cette période s'est montrée tout a fait suffisante pour que l’on puisse 
apres avoir porté les points reconnus et les contours des levés de 1957 sur un photo- 
schéma tranformé des levés de 1956, non seulement déterminer les sens et de 
mesurer les vitesses de progression des glaciers sus-cités, au cours de leur transition 
de la région du talus de terre ferme (continental) au domaine de delta flottant. mais 
encore de reconnaitre Je rythme saisonnier de cette progression. 

L’objet des investigations plus détaillées fut : une partie du glacier Scott 
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limité par les roches Greiss et les collines d’Obroutschew, et le glacier d’Obroutschew 
lui-méme, entourant ces collines au nord-ouest. 


Le choix de ce secteur fut déterminé par plusieurs motifs : nous en possédions 
les matériaux des levés de photo aérienne; le terrain en question présente un 
grand nombre de repéres naturels qui peuvent étre facilement identifiés sur les photos 
aériennes (notamment les fissures, les cordons de poussée, les détours caractéristiques 
des vallées et ruisseaux superficiels, les lacs etc.) et demeurent a peu prés stables pendant 
une période suffisamment longue. I! y a aussi de nombreux affleurements des roches 
anciennes (du socle) développées 4 proximité immédiate des parties mobiles, des 
glaciers. C’est justement par rapport a ces affleurements qu’on déterminait le déplace- 
ment des repéres et des contours situés sur les glaciers. 


Je dénomme le glacier Obroutschew un bras de glace (jusqu’a présent laissé 
sans nom) long de plus de 50 kilométres, sur une largeur variable de 5 4 10 kilo- 
métres. Il est séparé du glacier Dennman par la créte Jones-Ridge et par une éclaircie 
entre les glaces au milieu du delta. Cette éclaircie peu profonde et remplie de débris 
de glace et des icebergs menus est placée sur le prolongement sous-marin de la susdite 
créte dans la direction nord-est. Au sud-est le glacier Obroutschew est limité par la 
chaine rocheuse des collines Obroutschew dont il est séparé également par une éclaircie 
entre les glaces peu profondes. De petits glaciers d’évacuation occupant les dépres- 
sions entre deux collines voisines glissent vers cette éclaircie. Dans ce secteur, allant 
jusqu’au cap Hodley, le glacier Obroutschew s’avance dans la direction nord-est, 
parallélement au tracé de la base des collines Obroutschew. Aprés avoir passé le 
cap Hodley il rencontre sur son chemin le glacier beaucoup plus important Scott, 
s’avancant dans le sens nord-ouest, presque rectangulaire a celui du glacier Obrout- 
schew. Au point de rencontre de ces deux coulées glaciaires, la glace se trouve froissée 
dans une série de plis raides (serrés) avec formation de cordons de poussée mar- 
ginales. La coulée de glace moins puissante Obroutschew poussée par le glacier 
Scott change brusquement de direction, pour tourner du nord-est a nord-ouest, 
suivant le sens du glacier plus important. Aprés avoir passé quelque 150 kilométres 
céte a céte avec le glacier Scott, le glacier Obroutschew est de nouveau obstrué dans 
son mouvement par un obstacle encore plus important, sous forme du glacier d’éva- 
cuation Dennman, avangant rapidement du sud au nord. Pris dans un étau formidable 
des glaciers Dennman et Scott le glacier Obroutschew se trouve littéralement écrasé 
par leurs masses et transformé en une série de cordons longitudinaux de poussée 
qui sont observés encore quelques dizaines de kilométres en aval, sous forme d’un 
mince ruban, presque rectiligne, tout en formant une espéce de «suture glaciale » 
au contact des glaciers Dennman et Scott (fig. No. 3). Aprés leur confluence les 
glaciers continuent leur progression paralléle vers le nord avec pourtant la formation, 
sur la distance de quelques premiéres dizaines de kilométres, de fentes — éclaircies 
cunéiformes, longues de 8-10 kilométres, sur la largeur jusqu’a 15 km, 


Elles surgissent au contact des glaciers Dennman — plus rapide dans sa progres- 
sion et Scott — avancant plus lentement — dans le corps de ce dernier. 

Les fentes-éclaircies pareilles sont formées également le long de la « rive » opposée 
du glacier Dennman, au point de son contact avec le glacier de plate-forme continen- 
tale Sheklton. 

Le glacier Scott n’a point de canal d’écoulement nettement accusé. II nait sur 
le flanc du déme glaciaire continental, plusieurs dizaines de kilométres au sud-est des 
collines Obroutschew et des roches (falaises) Greiss, pour glisser ensuite en pente 
raide dans la direction nord-ouest, suivant la large auge sous-glaciale, dominée par 
les saillies du terrain indiquées Passé la traverse des collines Obroutschew et des 
roches (falaises) Greiss, le glacier Scott se trouve a |’état flottant. 

La marge sud-ouest du glacier Scott, adhérant aux collines Obroutschew, presente 
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Fig. 1 — Schéma montrant la glaciation de la région des collines Banguer-Hilles 
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1. Terrains rocheux (terre ferme) libres de glace. 
2. Continent ; 

3. Nappe glaciaire continentale et ddmes de glace. 
4. Glaciers d’évacuation. 

5. Glaciers de plate-forme continentale (du shelf). 
6. Mer. 

7. Stations scientifiques. 

8. Ligne de rivage. 

9. Marge de la nappe glaciaire continentale. 
10. Contours des coulées glaciaires. 


_ 
nN 
o 


N= 
< 


un intérét considérable au point de vue de reconnaissance de la dynamique de pro- 
gression des glaciers d’évacuation. 

Tout en frangeant ces collines au nord-est le glacier Scott rencontre sur son 
passage la saillie affleurante de la roche sous-glaciale effilée en lame de couteau 
qui découpe la glace de la marge du glacier en deux parties inégales : l’une (la partie 
mineure) — large d’environ deux kilométres, glissant suivant la pente de l’auge, 
limitée par la roche sous-glaciale et l’extrémité nord-est des collines Obroutschew 
(cap Hodley) et l’autre, la partie majeure — large de prés de 20 km est confinée entre 
la roche sous-glaciale déja indiquée et les roches (falaises) Greiss. 

Une étroite éclaircie, remplie de glace en débris et d’icebergs menus occupe la 
bande de «l’abri orographique » restée entre la coulée principale du glacier Scott 
et sa branche nord-ouest. 

La marge de la coulée principale du glacier Scott, formant la rive nord-est de 
Véclaircie est découpée par de nombreuses fentes en forme de coin assez grandes, 
et dont l’axe longitudinal est orienté transyersalement au sens de progression du 
glacier. Le tracé horizontal de la marge se dessine en forme d’une énorme scie, dont 
chaque « dent » atteint la longueur de plus d’un kilométre sur 500 métres de largeur. 
Les fentes-éclaircies cunéiformes séparant ces « dents» sont, elles mémes larges de 
150 jusqu’a 200 métres. 

Ce qui frappe le plus c’est la disposition et les dimensions extraordinairement 
uniformes de ces dents de glace, sur I’étendue totale de |’éclaircie, ce qui n’est d’ailleurs 
nullement éventuel. 

Comme on a pu établir d’aprés les matériaux des levés réitérés de photo aérienne 
c’est justement l’aiternance uniforme des blocs de glace de dimensions égales séparés 
par les fentes cunéiformes qui refléte l’une des régularités générales de progression 
des glaciers, notamment — le rythme saisonnier de ces mouvements. 

Au cours de la superposition des contours du levé de 1957 sur ceux du levé ae 
1956 il a été facile de voir que la « scie » de glace précitée située a la marge du glacier 
Scott s’est déplacée somme toute, au cours d’une année, vers |’aval, sur une distance 
de l’ordre de 450-500 métres ce qui fait justement la largeur d’une dent. Une nouvelle 
fente — éclaircie cunéiforme a été fixée au cours du levé de photo aérienne en 1957, 
faisant face a la roche sous-glaciale, a l’endroit méme ow il y a un an se trouvait la 
premiére fente de ce genre, alors que la premiére fente de l’année passée s’est trouvée 
actuellement la seconde, la seconde -— devint la troisiéme, la troisitme — la quatri- 
éme et ainsi de suite. 

On peut donc dire autrement, que chaque année immédiatement aprés que la 
roche sous-glaciale est dépassée par la marge du glacier Scott, au cours de sa transi- 
tion a |’état flottant, une fente-éclaircie est formée découpant la « dent » suivante 
de cette méme scie, qu’on voit sur la photo aérienne (fig. N° 2.) 

De cette facon les fentes marginales cunéiformes et les blocs qu’elles découpent 
dans le corps du glacier représentent des « cernes glaciaires » originales, dont les 
dimensions montrent les vélocités moyennes annuelles de progression de la glace 
et le nombre correspond a la durée d’existence de certaines parties du glacier. Les 
fentes marginales cunéiformes représentées sur la figure ci-jointe demeurent relative- 
ment stables, sans changer considérablement de forme et de dimensions (mise a part 
la question de leur remplissage général par la neige des tempétes) au cours de 8 a 
10 années. 

Effectuée au cours de la transition du delta glaciaire a |’état flottant, la formation 
des fentes-éclaircies percant la glace, sur son épaisseur entiére, est due au rythme 
saisonnier de la progression des glaciers. 

Dans les parties continentales des glaciers d’évacuation on n’observe point 
d’oscillations importantes de vitesses saisonniéres de progression au cas, ot la glace 
avance sur la surface sous-jacente de sol. ; 
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Fig. 3 — La marge du glacier Scott; au voisinage du cap Hodley les fentes-éclaircies 
sont développées. 


Par contre les parties des deltas des glaciers d’évacuation se trouvant a flot 
subissent des oscillations saisonniéres d2 vitesses de progression distinctement marquées. 
Pendant Vhiver, quand les régions des deltas des glaciers se trouvent prises par la 
glace d’estran et que les parties immergées des glaciers sont transformées en 
monolithes de glace, la progression de la glace dans ces sections de deltas est ralentie. 

L’effet de résistance importante revient a la glace d’estran. Ce fait est attesté 
par la gaufrure de la glace d’estran développée aux extrémités des glaciers et au 
bord de la barriére. 

Le nombre et les amplitudes des cordons de poussée formés dans la zone de la 
glace d’estran permettent de calculer les vitesses de progression des deltas pendant 
Vhiver. La vitesse de progression du glacier ainsi calculée sera toujours inférieure 
a la vélocité annuelle moyenne du glacier par suite de déformations (cordons de 
poussée, le joint des fissures, etc) dues 4 la pression permanente venant du cété conti- 
nental de glacier d’évacuation qui vont intéresser non seulement la zone de la glace 
destran, étayant le glacier, mais, aussi bien, le glacier lui-méme, surtout dans la 
région de son delta. Pour cette raison au cours de I’hiver les régions des deltas des 
glaciers d’évacuation se trouvent comme comprimés, étant pris entre le glacier, dont 


122 


Fig. 3 — Schéma de répartition des vitesses de la progresssion des glaciers Scott et 
Obroutschew. 
Légende 


1. Terrains rocheux (terre ferme) libres de glace. 

2. Moraines (actuelles). 

3. Escarpes de la nappe glaciaire continentale. 

4. Vitesses annuelles de la progression des glaciers en métres. 


a) 0-100 d) 300-400 
b) 100-200 e) 400-500 
c) 200-300- fp 500 

5. Directions de la progression des glaciers. 

6. Isotaches. 

7. Ligne de jointure des glaciers. 


la partie continentale poursuit sa progression réguliére et le barrage naturel peu 
mobile, formé par la glace d’estran. 

L’été, quand la glace d’estran et la couche de glace remplissant les éclaircies 
et les fentes, se trouvent brisées et fondues, l’obstacle qui en temps d’hiver s’opposait 
a l’avancement du delta n’existe plus. Par suite les tensions qui se sont accumulées 
durant l’hiver commencent a jouer prenant la forme de !’accélération de progression 
dans la région du delta de glacier. 

Au cours de ce laps de temps !’accélération de l’avancement du delta dépasse 
la vitesse de progression de la partie continentale du glacier d’évacuation, ce qui 
provoque la formation des abimes ou des ruptures de surface des glaciers, au point 
de transition (canaux d’évacuation) de leurs parties continentales vers les régions 


de leurs deltas, 
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Ainsi le rythme saisonnier des mouvements des glaciers d’évacuation se trouve 
distinctement reflété dans le caractére morphologique de la surface des glaciers (a 
son tour nettement marquée sur les photos aériennes). 

Au cours de périodes d’accélération des mouvements dans les régions de 
deltas le rythme est manifesté par la formation des fentes et des ruptures dans leurs 
parties arriéres, tandis qu’en hiver, quand la glace d’estran oppose une résistance 
frontale 4 la progression du delta, les cordons de poussée sont formés aux endroits, 
ot les fissures se joignent. 

La régularité établie a été vérifiée au cours des relevés directs, effectués sur la 
surface des glaciers Scott et Obroutschew ou elle s’est trouvée complétement affir- 
mée. Les vitesses de progression ont été mesurées dans les parties des glaciers Scott 
et Obroutschew adhérentes aux collines Obroutschew. Les résultats de ces relevés 
sont montrés sur le schéma ci-joint (fig. No. 5) et les caractéristiques des vitesses 
sont données dans la table suivante : 


Table montrant les vitesses de progression des 
glaciers d’évacuation dans la région de |’« oasis » Bangner. 


— 


Le nom du Vitesses de progres- Largeur Epais- Débit Débit 
glacier sion de la seur annuel annuel 
: coulée général sur dis- 
Annuelle Par jour de glace de glace tance de 
moyenne (en km) (en km*) 1 km du 
(en métres) (en métres) rivage 
(en km?) 
Scott 500 135 20 350 a5. 0,175 
Obroutschew 350 1,0 10 250 0,88 0,087 
Dennman Fw 1000 3,0 22 400 8,8 0,440 
Reed fe 400 1,1 11 250 0,9 0.120 
Apfel Fe 300 0,9 8 200 0,5 0,07 
Total ee 600 Vis 14,5 


Ainsi le volume annuel de la glace emportée du continent a travers la ligne du 
rivage de la nappe glaciale continentale, dans la région décrite, longue de 71 kilo- 
métres est de 14,5 km® de glace, ce qui fait 0,21 km* pour chaque kilométre de la 
ligne du rivage. 

La vitesse moyenne est de l’ordre de 600 métres par an. 

Les chiffres cités seront sans doute considérablement précisés au cours des 
recherches ultérieures mais nous espérons qu’en principe leur allure va rester sans 
changements importants. 


. L. D. Dolgouchine 
Moscou, le I1 juin, 1958. 
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LA DYNAMIQUE DE LA MER DE GLACE ET LA VAGUE 
DE 1891-95 D’APRES LES MESURES DE JOSEPH VALLOT 


L. LLIBOUTRY 
(Laboratoire de Glaciologie, Faculté des Sciences de Grenoble) 


RESUME 


L’on rappelle les observations de Vallot en 1891-99, et on explique pourquoi 
une vague de quelques métres de haut et 3 km de long a semblé localement descendre 
le glacier 4 800 m/an, 6 fois plus vite que la glace (la formule de Lighthill et Whitham 
conduirait a une vitesse de 2300 m/an). 

_ L’on montre que dans le premier troncon (Echelets-Montenvers) le glacier 
glisse sur son lit, tandis que dans le deuxiéme troncon (Montenvers-Mauvais Pas) 
il ne glisse pas, tout en se trouvant a la limite du glissement. La vitesse de déformation 
dans le deuxiéme troncgon impose la vitesse de glissement dans le premier. Le calcul 
du frottement sur le lit, avec une formule améliorée, qui tient compte de la variation 
de tension longitudinale le long du glacier, donne 1,8 bar pour le deuxiéme troncon 
(frottement statique) et 1,0 bar pour le premier (frottement dynamique). Cette diffé- 
rence peut expliquer le mouvement spasmodique des glaciers. 

Le frottement dynamique a diminué de 1 ou 2 % en 1891-93, alors que la vitesse 
de glissement augmentait de 28 %. Mais simultanément, par suite des déformations 
d’ensemble du glacier, en particulier au coude avant les Echelets, la tension longi- 
tudinale moyenne augmentait, et équilibrait la surcharge de glace. 

Ces résultats sont contraires a la théorie de Weertman du frottement sur le lit 
et conformes a une théorie de l’auteur. 


1 — HIsTORIQUE. 


En 1891-99, en méme temps qu’il levait avec Henri Vallot la célébre carte du 
Massif du Mont-Blanc, Joseph Vallot, le fondateur de l’Observatoire Vallot, mesurait 
les profils et mouvements de la Mer de Glace dans ses trois derniers kilométres 
(VALLOT, 1900). Ses mesures trés completes n’ont guére été utilisées, 4 ma connais- 
sance, que par Mougin, qui sous-estimait énormément |!’épaisseur de la Mer de 
Glace (Mouain, 1925, 1934). Seule est encore mentionnée sa découverte d’une vague 
descendant plus vite que le glacier (cf. p. ex. SHARP, 1954). La théorie de la vague 
a été faite par Finsterwalder en 1907 et Nye, (1958). JI s’agirait d’une vague ciné- 
matique du type étudié par LIGHTHILL et WITHAM, (1955). Déja en 1956 j’avais 
expliqué certaines avances brusques d’un glacier par la formation d’une « onde de 
choc» analogue a celles qu’envisagent ces auteurs (LLIBOUTRY, 1956, p. 232). 

Mais il est bon de remonter aux sources. L’on s’apergoit que la «vague» en 
question n’est qu’un schéma assez faux. D’autre part nous verrons que la vitesse 
de cette vague ne satisfait pas a la relation de Lighthill et Whitham: c = v + k dv/dk. 

Je vais tacher d’interpréter les observations et mesures de Vallot a la lumiére 
de nos connaissances actuelles sur la mécanique de la glace et du glacier (GLEN, 1958; 
Nye, 1953, 1957). Cela est possible grace a la connaissance précise de |’épaisseur de 
la Mer de Glace, aprés les sondages sismiques entrepris en 1950 par l’E.D.F. (RAct- 
Mapoux et REYNAUD, 1951). Cette étude m’a donné des résultats surprenants, a 
la suite de quoi j’ai été amené, en Avril et Mai 1958, a élaborer une théorie du frot- 
tement sur le lit que j’expose par ailleurs. 

Dans la région des Echelets, MILLECAMPS (1956) a observé des fluctuations de 
courte période (quelques heures?) du mouvement, auxquelles doivent correspondre 
des fluctuations analogues dans les tensions. Il y a également une variation annuelle, 
de l’ordre de 7°% d’aprés Vallot. Dans toute cette étude je ne me soucierai pas de 
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ces fluctuations, et ferai done le calcul de valeurs moyennes dans le temps, a \’échelle 
de |’année. 


2 — FORME DU GLACIER. 


Vallot utilisa quatre profils transversaux, éloignés entre eux de 700 a 1000 m: 
d’amont en aval les profils des Echelets, du Montenvers, du Mauvais Pas et du Cha- 
peau (fig. 1). Juste avant le premier la Mer de Glace tourne de la direction O-N-O 


N 
<___—_ 
(0) 1 km 
{op re ——— rere 


1& TRONCON 


2% TRONCON ~ 


Chapea 
a Mont&nvers 


Fig. 1 — La Mer de Glace en 1899 d’aprés la carte Vallot. Courbes de niveau du 
lit en tirets. 


a la-direction N, en faisant un angle de 57° (1 radian trés exactement); j’appellerai 
ce dernier tournant « le coude». Puis le glacier est.sensiblement rectiligne, ne tournant 
que tres lentement vers l’ouest. 

La pente de la surface du glacier, mesurée sur la carte Vallot, est d’environ 10 % 
aux Echelets méme, Elle diminue rapidement a 5%, puis augmente progressivement 
pour étre de l’ordre de 15° au Montenvers. Corrélativement des crevasses trans- 
versales barrent le glacier aux Echelets et aux approches du Montenvers. Du Monten- 
vers jusqu’a aprés le Mauvais Pas la pente est réguliére, et reste faible. Dans les 700 
derniers metres, aujourd’hui disparus, la pente augmentait fortement et le glacier 
se brisait en séracs. 

La moitié droite du glacier, issue des cirques de Taléfre, de Leschaux et des 
Périades, est couverte de moraines (c’est la veine noire), alors que la moitié gauche, 
issue du Glacier du Géant, en est dépourvue (veine blanche). Mais Vallot a montré 
que cela ne change rien au mouvement, et la Mer de Glace se comporte comme un 
courant unique. 

La topographie sous-glaciaire dans la région du coude et des Echelets est aujour- 
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d’*hui bien connue grace aux sondages de 1’E.D.F. Le lit rocheux est en V, avec des 
parois plus raides dans la partie haute qui feraient croire, si le glacier disparaissait 
et le fond de la vallée était colmatée par des alluvions, A un profil classique en U. 
« L’axe du sillon », l’endroit oti le glacier est plus épais, se trouve nettement vers la 
tive gauche avant le coude, et au milieu du glacier apres. Lié a cette disposition 1 
y a au coude méme, rive droite, une rupture de pente locale du lit et le glacier y est 
profondément crevassé, mais ce n’est 14 qu’un phénoméne superficiel et secondaire 
a Véchelle ott je me place. 

Pour dessiner exactement une coupe du glacier il faut d’abord porter exactement 
les profils de Josepth Vallot et les croquis de l’E.D.F. sur la carte Vallot. Je signale 
en passant que le canevas trigonométrique de Henri Vallot ne figure plus sur la réim- 
pression de 1945 de la carte Vallot, feuille « Chamonix-Mont-Blanc», et que les 
paralléles y sont tracés 2,5 mm plus au Nord que sur la feuille voisine « Taléfre ». 
L’I.G.N., puis ’E.D.F. ignorent le canevas Vallot et en oni établi deux autres entie- 
rement indépendants. 

Les courbes de niveau sous-glaciaires, portées sur la fig. 1. montrent qu’aprés 
les Echelets, et jusqu’a mi-distance du Montenvers, le profil ne change pratiquement 
pas, la vallée est horizontale, les courbes de niveau sur les deux flancs sensiblement 
paralléles. On a donc un schéma trés proche de la réalité en considérant le troncon 
Echelets-Montenvers comme glissant sur une surface cylindrique. Le profil aux Echelets 
est dessiné fig. 2. A mi-distance du Montenvers (490 m en aval) nous aurons la section 
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Echelets (oasy) 


~----7 77 +----7 7 Moyenne Echelets 


Monfenvers 


Moyenne Montenvers- Mguvais Pas 


VEINE NOIRE 


BLANCHE 


VEINE 


Fig. 2 — Section transversale de la Mer de Glace. Une gorge sous-glaciaire centrale 
dont l’existence est probable, n’est pas figurée. Elle ne joue aucun réle dans la 
dynamique générale du glacier. 


du glacier avec beaucoup d’exactitude en tenant simplement compte de l’ablation 
moyenne sur ces 490 m de parcours. Plus en aval le profil sous-glaciaire n’est pas 
connu; j’admettrai qu’il reste le méme car les vitesses en surface restent paralléles, 
(sauf a la fin du troncgon, rive gauche), et calculerai encore le profil en retranchant 
du précédent l’ablation sur les 836 m de parcours. Evidemment pour le deuxiéme 
troncon les résultats seront moins certains. 

D’aprés Vallot l’ablation estivale qui est, précise-t-il, pratiquement lablation 
de la glace une fois la neige disparue, a été en moyenne, entre 1895 et 1898: 


Aux Echelets Au Montenvers Au Mauvais Pas 


Sur la veine blanche : 4,3 4,0 44 m 
Sur la veine noire : 2,9 2,4 2,¢ “mi 
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(Elle reste sensiblement uniforme sur la veine blanche, alors qu’elle diminue 
vers l’aval sur’ la veine noire, le recouvrement morainique étant de plus en plus 
complet.) En utilisant les valeurs des vitesses données plus loin on en déduit l’ablation 
depuis les Echelets : 


Milieu du premier trongon Milieu du 2e trongon 
Veine blanche : Wh! 47 m 
Veine noire : 11,5m 29 m 


Les profils correspondants ont été tracés, en tirets et en pointillé respectivement, 


sur la fig. 2. ; 
Les caractéristiques des deux troncons sont finalement les suivantes : 


Premier troncon : Deuxiéme troncon : 
Echelets- Montenvers- 

Montenvers Mauvais Pas 
Longueur suivant l’axe: 979 m 693 m 
Largeur: 734 a 642m 642 a 652m 
Largeur moyenne: L = ~ 688 m 647 m 
Altitude de la surface : 1985 a 1804 m 1804 a 1690 m 
Pente. moyenne : 0,093 0,164 
Section moyenne: S = 140 800 m? 122 800 m? 
Périmétre immergé : p = 970 m 885 m 
Rayon hydraulique : S/p = e = 145 m 138 m 
3 — VARIATIONS DE NIVEAU ET DE VITESSE ENTRE 1891 ET 1899. 


Les variations de niveau mesurées par Joseph Vallot (moyenne sur toute une 
ligne transversale; p. 54 de son mémoire) sont résumées fig. 3. La distance entre lignes 
de référence y est proportionnelle a Ja distance entre les profils sur le terrain, ce qui 
permet de noter immédiatement : 

1) Le passage d’une sorte de vague a la vitesse de 800 m/an (et non 1412 m/an 
comme l’affirme Mougin). La vitesse superficielle du glacier était, nous verrons, 
de 150 m/an ces années-la. Des vagues analogues, s’accompagnant toujours d’un | 
accroissement de la vitesse du glacier, ont apparu dans ce secteur en 1919 et 1923 
(Mouain, 1934). Mougin en signale plusieurs autres locales, de vie éphémére, parfois 
n’ayant que 10 cm d’amplitude: il faut de la bonne volonté pour les reconnaitre. 

2) Le début d’une décrue, sensible seulement au-dessous des Echelets, ou plus | 
exactement la reprise de la décrue générale qui s’est poursuivie presque sans inter- | 
ruption de 1855 a nos jours. } 

La variation de niveau entre les Echelets et le Montenvers est, dans le temps, 
une demi-période de sinusoide. On en déduit que si le glacier avait une largeur con- 
stante, 4 un moment donné la vague aurait eu la forme d’une demi-période de sinu- 
soide, de longueur 3000 m et d’amplitude 1,9 m, L’aire de son profil en long aurait | 
été 1,9 x 3000 x 2/7 = 3630 m*. En réalité cette aire croit car le glacier se rétrécit. 
Le volume de la vague est 2 500 000 m3, ce qui, réparti sur un bassin d’alimentation 
d’environ 42 km?, donne un excédent de précipitations de 6 cm seulement. 

Corrélativement au passage de la vague il y a eu une augmentation de la pente, | 
suivie d’une diminution. Mais les irrégularités de la surface et l’augmentation de la 
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| 1891 | 1892 | 1893 | 1894 | 1895 | 1896 | 1897 | 1098 | 1899 


Echelets 


Fig. 3 — Niveau de la Mer de Glace (moyennes le long des profils) de 1891 a 1899 
En hachuré: l’onde cinématique de 1891-95. Les pointillés obliques correspon- 
dent a une vitesse de 800 m/an. 


pente due a la décrue masquent ce phénoméne, si bien qu’on ne peut rien tirer des 
valeurs des pentes données par Vallot. 

Vallot a trouvé que la vitesse verticale annuelle vy était proportionnelle a la 
pente tg a lorsque celle-ci variait dans de larges proportions. La théorie impose la 
relation: vy = vy.tg a + A, A étant l’ablation estivale. Il se fait qu’ici: 1°) v, ne 
varie pas beaucoup; 2°) le terme vx.fg a est deux ou trois fois plus grand que A; 
3°) A augmente en méme temps que fg « a mesure que l’on s’approche du front. 
La loi trouvée par Vallot n’est donc qu’une coincidence sans portée. 

Dans les trongons étudiés la vitesse est pratiquement égale a la vitesse horizon- 
tale. Elle présente un large maximum au milieu du glacier. Vallot avait déja reconnu 
qu’il fallait considérer seulement la partie centrale (1/2 a 1/3 de la largeur totale) 
pour avoir des valeurs significatives. Je retiendrai donc les vitesses moyennes qu’il 
donne. Je les ai converties en m/an car, par suite des fluctuations déja signalées, 
il est peu indiqué de parler de déplacements journaliers comme le fait Vallot. 
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A MEE HER AS TE IS a a ee 


1897-98 1898-99 1891-92 1892-93 
(Maximum | (Maximum 
aux aux 
(années normales) Echelets) |Montenvers) 
Vitesse aux Echelets : 118,9 116,0 142,2 143,3 
Vitesse au Montenvers : 129;5 125.6 160,5 160 
(interpolé) (interpolé) 
Vitesse au Mauyais Pas : 101 96 Isis 129,5 
Vitesse moyenne : 124,2 120,8 151,3 151,6 
(1) | Vit. d’allong. relatif ¢: 0,0108 0,0098 0,0187 0,0170 
Aé + 0,0005 | — 0,0005 + 0,0084 + 0,0067 
Vitesse moyenne : 115,2 110,8 | 145,9 144,7 
(2) | Vit. d’allong. relatif ¢ | — 0,0411 — 0,0427 — 0,0422 — 0,0440 
S + 0,0008 — 0,0008 | — 0,0003 — 0,0021 


(1) Premier trongon 
(2) Deuxiéme troncon 


Le trongon Echelets-Montenvers est en extension, et en surface cette extension 
a augmenté de 0,0084 lors du passage de la vague. Le trongon Montenvers-Mauvais 
Pas est en compression, et cette compression n’a pas été modifiée lors du passage 
de la vague. (Rappelons qu’il s’agit de valeurs moyennes sur le tron¢on). 

La variation de |’extension rend compte de la vitesse apparente de l’arriére de 
la vague. En négligeant la diminution de largeur, qui ne doit intervenir que prés des 
bords, et compte tenu du fait que l’ablation estivale est constante dans cette zone, 
la conservation du volume impose : 


Aéy = —Aé; = 0,0084 


En 1891-93 du fait de l’extension accrue du troncgon, en un point donné la 
surface s’est abaissée avec une vitesse accrue de: 


e. Agy = 1,22 m/an 


Or ces années-la on se trouvait dans la partie arri¢re de la «vague», et dans 
tout le trongon Echelets-Montenvers la pente était supérieure a la normale d’environ 


Aa = 1,9. 7/3000 = 0,0020. Il semblait done que l’arriére de la vague s’enfuyait 
vers l’aval avec une vitesse (par rapport a la glace) : 
e. Agy 
C—Vo = - = 610 m/an 
Aa 


D’ou la vitesse apparente de I’arriére de la vague: c = 760 m/an; ce qui constitue 
une tres bonne approximation, étant donné les simplifications faites, en particulier 
Passimilation de l’épaisseur moyenne au rayon hydraulique e. 

Mais l’avant de la « vague» reste immobile, et l’augmentation de pente que 
l’on note fig. 3 est & imputer a la décrue, 4 la diminution d’épaisseur du glacier dans 
sa partie basse. Il ne s’agit done pas d’une vague a proprement parler, mais de la 
limite avant d’une zone d’extention accrue. On comparerait mieux le phénoméne 
a la perturbation qui se propage a la surface d’un canal lorsqu’on ferme une vanne 
qu’a de la houle ou a une onde solitaire. 
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Il s’agit bien d’une onde cinématique, dans laquelle ies forces d’inertie n’inter- 
viennent pas. Mais la formule de Lighthill et Whitham donnant la vitesse des ondes 
cinématiques ne s’applique absolument pas : 


Av 30 . 
c=yv+e. AG = 150 + 145. py, 2300, m/an 


Cela est du a ce que, comme nous verrons, le débit v.e. dans le premier troncon 
dépend de l’épaisseur du glacier plus en aval. 


4 — LOI DE DEFORMATION DE LA GLACE, 


La loi de déformation de la glace de glacier est encore mal connue. On a cherché 
a la représenter par une équation de la forme ¢ = Br”, € et t étant des invariants 
caractéristiques du tenseur des vitesses de déformation et du déviateur des tensions 
(Nye, 1957). Dans le cas d’un cisaillement pur, 2¢ = y est la vitesse de cisaillement 
dy,/dy et 7 est la tension de cisaillement ty. Dans tout ce qui suivra je prendrai 
pour unités le métre, an (= 3,17.197 sec) et le bar (= 10° dynes/cm?). 

Les expériences en laboratoire, compliquées du fait de la recristallisation de la 
glace, donnent un exposant 7 croissant avec la tension + (STEINEMANN, 1954). Mais, 
en éliminant le fluage transitoire, Glen obtient les valeurs n = 4,2 et B = 0,148. Les 
mesures sur la contraction de tunnels faites par Haefeli conduisent Nye a n = 3,07 
et B = 0,175 (Nye, 1953). En attendant les résultats des mesures en cours de Mille- 
camps, les seules mesures directes sont celles de Gerrard, Perutz et Roch au Jung- 
fraufirn, qui semblent donner n = 1,45. Mais, compte tenu du fait que le glacier 
s’y trouve en extension, Nye parvient a interpréter les résultats avec la loi de Glen 
(Nye, 1957). Toutefois l'accord n’est pas parfait au point qu’on ne puisse hésiter 
entre les deux premiéres lois. Et si le mouvement de la Mer de Glace se fait par 
a-coups, le fluage transitoire ne peut étre éliminé: cela conduit 4 un exposant plus 
faible. 

Aussi ai-je fait les calculs avec n = 4,2 et avec n = 3,07. Nous pourrons ainsi 
estimer l’incertitude sur les résultats qui résulte de l’incertitude sur zn. 


5 — DEFORMATION DE LA GLACE ET GLISSEMENT SUR LE LIT. 


Lorsque la divergence des vitesses est négligeable, l’on sait que le mouvement 
du glacier est un cisaillement pur, auquel s’ajoute une pression hydrostatique qui ne 
perturbe pas la déformation. On en déduit une relation classique entre la vitesse 
superficielle vy, et la vitesse de glissement du glacier sur son lit y (Nye, 1952): 


en+1 


Voc Y ae 2 B (eg sin a)” 


rel 
og étant le poids spécifique de la glace, 0,089 bar/m. Lorsque la vitesse due a la défor- 
mation vo-y donnée par cette formule est supérieure a la vitesse v. observée, c’est 
qu’il n’y a pas de glissement. 

Par suite de l’exposant élevé, l’imprésicion sur e et sur « affecte beaucoup le 
résultat. En étant optimiste, le rayon hydraulique du premier trongon (145 m) est 
connu a 2 & prés, et celui du second (138 m) a5 % prés. Mais les variations d’épaisseur 
lors du passage de la vague ont été trés bien déterminées par Vallot, et les variations 
du rayon hydraulique sont égales aux variations d’épaisseur multipli¢es par L/p. 
Ce facteur vaut 688/970 = 0,71 pour le premier trongon et 647/885 = 0,73 pour le 
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second. J’en ai déduit les rayons hydrauliques exacts, en 1897-99 (années normales) 
d’une part, en 1891-93 (passage de la vague) d’autre part. 
Quant a la pente, elle avait diminué de 0,002 en 1891-93. 


nnn nnn, LESSEE 


Premier troncgon Deuxieme trongon 
1987-99 | 1891-93 1897-99 1891-93 
Variation d’épaisseur —1,95 }+1,37 —4,40 | +1,81 
Rayon hydraulique 143,6 146,0(42%)] 1348 139,3 (45%) 
Pente de la surface 0,093 0,091 (+ 2%) 0,164. | 0,162(+ 2%) 
og sin a 1/120,8 1/123,4 1/68,5 | 1/69,4 
yo(m/an) 122 151 113 | 145 
{n= 4,2 17 17(+ 20%) 132 148 (+ 30%) 
Ma SN sear OT 29 29(4+ 15%) 128 140(+ 27%) 


Dans, le premier troncon le glissement sur le lit est largement prépondérant. La 
grande variation de vitesse lors du passage de la vague est exclusivement due a la 
variation de la vitesse de glissement. 

Dans le deuxiéme troncon, il n’y a pratiquement pas de glissement. La grande 
variation de vitesse lors du passage de la vague est pour moitié due a l’augmentation 
de vy) — vy par suite d’une épaisseur accrue, pour une autre moitié au glissement résiduel. 
Si l’on avait pris le deuxiéme troncon un peu plus bas, dans une région ou la vague 
a été plus haute, on aurait trouvé que yo.—v et v. ont eu des variations identiques, 
preuve que le glissement yv est nul. 


Le deuxiéme trongon se trouve donc trés prés des conditions limites ott le glisse- 
ment apparait. D’autre part il est évident que Ja vitesse de glissement du premier 
trongon est déterminée par la vitesse de déformation en aval, dans la zone sans glisse- 
ment. 


6 — CALCUL DE LA TENSION LONGITUDINALE MOQ YENNE. 


Les €équations de |’écoulement d’un glacier, lorsque l’influence des parois est 
négligeable, et que les tensions et déformations sont indépendantes de l’abscisse x, 
ont été récemment établies par Nye. II les a résolues pour une loi de déformation 
de la glace € = Bt”. Je supposerai cette solution valable ici pour les valeurs moyennes, 
bien que manifestement la vitesse de déformation varie progressivement des Echelets 
au Mauvais Pas. 

Nye prend pour unité de tension la tension de cisaillement a la surface To, que 
Yon déduit de l’allongement d’une portion de glacier, puis il définit une unité de 
longueur /, = t/og sin x. En prenant ox le long de la ligne de plus grande pente de 
la surface, oy perpendiculaire 4 la surface du glacier vers le bas, oz horizontal et 
transversal, la solution de Nye est la suivante : 

Les tensions normales oy et o, ont la valeur hydrostatique, soit sensiblement 
—pgy. 
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La difference entre la tension normale o, et la valeur pabeptadentu satanic: est 


donnée par les relations suivantes, o) T = Tp Wo Cb Yi" ilo: 
Ox + egy 1 BSED Es ae 
ve == a ai 
ae qa = VT?—Y? 


: l 
(Pour Y > 1,5 on peut écrire T = Y + ayaa 1 ) 


J’appellerai D la moyenne de oy, + ogy prise sur toute une section du glacier 


perpendiculaire a ox. 
ello 
Ox + egy 
[ ee eee ) dY 
= 216 
oO 


7% ainsi que |’épaisseur réduite e//, sont variables suivant l’année et dépendent de 
Vexposant n choisi. J’ai calculé pour n = 4, 2 et pour n = 3, 07 les fonctions de Y : 


ae ey 
See yy ret rE ae 


2% paeeut 


Les courbes représentant ces deux fonctions sont reproduites fig. 4. 
Connaissant alors la vitesse d’allongement ¢ d’un troncon on en déduit To, 
moyenne de 7, a la surface du troncon considéré, puis la valeur moyenne de 1’épais- 


seur réduite sur ce troncon (e//,). Les courbes fig. 4 donnent alors D/2 To, dou D. 


1 


Fig. 4 — Calcul de la traction longitudinale moyenne. 


J’admettrai ensuite que D est une fonction linéaire de x. (Ce serait rigoureusement 
le cas si la pente, l’épaisseur du glacier et le frottement sur le lit étaient constants). 
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Alors D est égal a la valeur de D au milieu du trongon. Connaissant-D pour deux 
troncons, dont les milieux sont éloignés de 836 m, on en déduit dD/dx. Nous verrons 
plus loin l’importance de ce gradient. Pour Vinstant il peut nous servir a calculer 
D aux Echelets et au Montenvers. 

Tous ces calculs, pour n = 4,2 et pour-n = 3,07, pour les années normales 
1897-99 et pour les années 1891-93 ot la vague est passée dans ce secteur. sont consig- 
nés dans le tableau suivant : 


—————_———_—————————— 


n = 4,2 B = 0,148 Me 23 OY, B= 0.75 
1897-99 1891-93 1897-99 | 1891-93 
Premier trongon 
€ 0,0103 0,0179 0,0103 0,0179 an-! 
Zo = (€/B)1/n 0,53 0,605 | 0,40 0,47. bar 
E15) 1,20) 06 2,26 2,00 3,00 E55 
D/2 To 0,526 0,584 0,493 0,555 
D (traction) 0,56 0,71 0,39 0,52 bar 
Deuxiéme trongon « 
¢ —0,0419 —-0,0431 —0,0419 —0,0431 an-1! 
Zo. = (é/B)!in ©. 0,74 0,745 0,63 0,63 bar 
Clg, 02/ Fe 2S 2,71 leoweS 20 3,20 
D/2 To 0,446 0,450 0,460 0,460 
D (compression) —0,66 —0,67 —0,58 —0,58 bar 
dD/dx —1,46/1000 | —1,65/1000 | —1,16/1000 | —1,32/1000 
D aux Echelets 227 1,52 | 0,96 LAT bar, 
D au Montenvers —0,15 —0,10 | —0,18 —0,13 bar 


Aux Echelets, D a donc augmenté de 0,25 a 0,21 bar en 1891-93. Or la surcharge 
en aval était a ce moment-la de l’ordre de 2 500 000 m? de glace. En multipliant par 
sin « (= 0,13 en moyenne), et divisant par la section du glacier (environ 140.000 m2), 
on aboutit a une traction moyenne supplémentaire de 0,21 + 0,05 bar. L’augmea- 
tation de tension aux Echelets est a peu prés égale 4 la sucharge due a la « vague ». 
Nous allons voir qu’en effet le frottement sur le lit n’a pas varié sensiblement. 


7 — CALCUL DU FROTTEMENT MOYEN SUR LE LIT. 


La formule approchée T = Y + (1/2 Y?"—1!) montre que la tension de cisaille- 
ment réduite T est pratiquement égale (A moins de 1 % prés) a l’épaisseur réduite 
Y sur le lit, car Y est supérieur 4 2. En appelant f le frottement sur le lit par unité 
d’aire : 

f= % . el = eo gsinag 

Cest la valeur que l’on obtient en supposant que les tensions normales sont 

égales aux pressions hydrostatiques. On trouve 1,20 bar pour le premier troncon, 
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ou le glacier glisse sur son lit, et 2,02 bar pour le second, ou il ne glisse, pratiquement 
pas. Le passage de la vague, augmentant e, n’a augmenté ces valeurs que de 1% 
environ. Ces valeurs sont exceptionnellement fortes, et il faut d’abord voir si la théorie 
de Nye est bien applicable dans le cas présent. 

Ce résultat a été établi par Nye en supposant que !’état de tension du glacier 
est indépendant de x. II n’en est rien, et jai calculé le gradient de la tension longitu- 
dinale moyenne, dD/dx, Nous pouyons écrire Péquilibre d’une tranche du glacier 
perpendiculaire au lit, d’aire S, d’épaisseur dx, en tenant compte de la variation de 
la tension longitudinale o, avec x. Je supposerai que la pente de la surface, ~, et la 


pente du lit, B. sont faibles, et je négligerai les termes petits du deuxiéme ordre. 
frottement = 


frottement composante 
sur le lit = longitudinale ++ 
du poids 
pression différence aire différence 
( hydros- x des aires ) — ( tater x de tension ) 
tatique latérales ; longitudinale 


dD 
fpdx=egBSdx + esS(a—B)dx + S a 


Soit, en posant S/p = e: 


| 
| 
| 


Le terme correctif n’est pas négligeable. L’on obtient finalement : 


ens baled n= 4,2 | = ans 
1897-99 | 1891-93 | 1897-99 | 1891-93 
ler troncon (glissement) 0,99 0,97 1,03 1,02 
2e troncgon (pas de glissement) 1,81 1,80 1,85 1,85 


Le frottement au repos est donc beaucoup plus grand que le frottement dynamique, 
lors du glissement : 1,8 au lieu de 1,0 bar. 

C’est 1a un fait fondamental, passé jusqu’ici inapercu carl ’on n’avait calculé 
que des frottements moyens sur de longues distances. Il est exceptionnel de trouver 
des frottements aussi forts. Dans les glaciers froids, soudés a un sol gelé, et dans les 
glaciers stagnants, presque immobiles, le frottement sur le lit prend des valeurs 
trés variables, généralement inférieures au bar. Mais ici le deuxi¢me trongon se 
trouve trés prés des conditions critiques ow le glissement sur le lit commence. 

Par ailleurs le frottement dynamique dans le premier troncon a décru de 1 ou 2 % 
en 1891-93, alors que la vitesse de glissement augmentait de 28 %. A la précision 
des calculs l’on peut dire que Jorsqu’il y a glissement le frottement sur le lit devient 
indépendant de la vitesse de glissement, 
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8 —— EXPLICATION THEORIQUE. ET CONSEQUENCES DE CES RESULTATS SUR LE FROTTEMENT. 


Ce dernier résultat contredit une théorie de WEERTMAN, (1957), suivant laquelle 
f varierait comme y2/" +1, Bn 1891-93 il aurait du augmenter de 12 % environ. J’ai 
expliqué par ailleurs (LLiBouTRY, 1958) en quoi la théorie de Weertman est incompléte. 

Cet auteur envisage deux processus de franchissement des protubérances du lit : 

Processus A: La glace fond devant les petites protubérances, et regéle derriére. 
D’ot un frottement proportionnel a vy, ce que j’écris fa & v. 

Processus B: La glace contourne les grandes protubérances. II s’ensuit un frot- 
tement : 


FR ce ylj/n 


Or, uniquement lorsqu’il y a glissement, Il existe un troisitme processus (proces- 
sus C): la glace repose sur les sommets des protubérances moyennes, les creux entre 
les protubérances étant généralement remplis d’eau sous pression. Il s’ensuit un 
frottement : 


Pome verte 


Alors que le calcul du frottement statique conduit a égaler f, et fg, comme le 
fait Weertman ,le calcul du frottement dynamique conduit a égaler fg et fe. On obtient 
ainsi une valeur du frottement plus faible et indépendante de y. Par ailleurs ce frot- 
tement diminue lorsque la pression de |’eau sous-glaciaire augmente, ce qui explique 
que les glaciers s’accélérent lorsque l’eau de fonte devient plus abondante. 

L’existence d’un frottement dynamique nettement plus faible que le frottement 
statique explique le mouvement spasmodique des glaciers, sans qu’il faille faire appel 
a des plans de cisaillement dans le sein du glacier, ou a une déformation per échelons 
des grains de glace, ou encore a l’apparition intermittente de poches d’eau (SCHOUMSKY, 
trad. C.E.D.P., p. 195). Il y a un mouvement du type «stick-slip» (BOWDEN, 1956), 
entrant dans la grande classe des oscillations de relaxation. Dans un premier temps 
une portion du glacier ne glisse pas, et s';oppose au mouvement des portions amont 
ou aval. Les tensions longitudinales se modifient, le terme e. dD/dx croit en valeur 
algébrique, le frottement augmente. Dans un deuxiéme temps, le frottement statique 
étant atteint, le glacier glisse rapidement avec un frottement réduit. 


9 — TENSIONS PROVOQUEES PAR LE COUDE DE LA MER DE GLACE. 


Quelle est donc la cause des grandes variations de tension obseryées a la surface 
lors de la crue de 1891-93, puisque le frottement sur le lit n’a pas varié? Il faut la 
chercher dans les variations de la vitesse de déformation de l’ensemble du glacier 
considéré comme une bloc. C’est la forme générale du lit et des parois qui cause 
ces tensions variables, et non leur rugosité et leurs fluctuations locales. 


La région des Echelets se préte 4 un calcul facile. Juste en amont le glacier, 
qui a 720 m de large, tourne de 1 radian, et de ce fait une tranche perpendiculaire 
a V’axe du glacier avant le coude subit un cisaillement de 45°, qui commence au coude 
et se termine dans le premier tiers du premier troncon (fig. 5). La vitesse de cisail- 
lement est donc, une année normale ow la vitesse est 119 m/an: 


Y = (7/4) (119/720) = 0,130 an—! 
et a été en 1891-93 : 


Y = (7/4) (142,2/720) = 0,155 an--1 
136 


Fig. 5 — Schéma de la déformation de la glace par suite du coude. 


é= Veet (y/2)? est trés voisin de yy/2. Sila tension de cisaillement effective t était 
constante pendant tout le cisaillement, elle vaudrait : 


Si Von adopte : hi i=" 3:07, 
1897-99 : 0,82 0,72. bar 
= 1/n = f co 2 > 
oo ey} en 1991-93; 0,86 0,77 bar 


En retranchant la pression hydrostatique, la tranche est soumise a la traction 


longitudinale ox + 9 gy = D, et 4 une compression transversale due aux parois. 
Vers la fin du cisaillement, lorsque les directions de traction et de compression sont 
a 45° de la direction de cisaillement maximum, on a un cisaillement pur : la traction 
D du glacier et la compression des parois sont égales, et égales a t. Cela se produit 
vers la fin du premier tiers du premier troncon, ol D est justement d’environ 0,8 
bar d’aprés mes calculs antérieurs. C’est donc bien le coude qui provoque la traction 
longitudinale dans le sein du glacier. 


10 — FACTEURS QUI CONDITIONNENT LA VITESSE DE GLISSEMENT, ET LES FLUCTUATIONS 
DU FRONT. 


On peut donc dire schématiquement que le poids de la vague a accru la vitesse 
de déformation dans le deuxiéme troncon, ce qui a augmenté la vitesse de glissement 
dans le premier. Cette augmentation du glissement a augmenté les efforts au coude 
jusqu’a compenser le poids de la vague. Notons en passant que les réseaux de cre- 
vasses ont dii alors se développer, phénoméne imprévisible dans la théorie du plas- 
tique parfait ot! les tensions en surface sont fixes. 

La vitesse de glissement dans le premier trongon est fonction de l’épaisseur du 
deuxiéme troncon, en aval, tandis que les tensions dans le premier troncon sont fonction 
du coude, en amont. Un glacier de vallée doit étre considéré comme un tout, et il n’existe 
pas de relations simples entre épaisseur vitesse et tensions en un méme lieu. 


Les fluctuations du front sont liées essentiellement au débit de glace, qui est : 
en +2 
n+2 
Lorsqwil n’y a pas glissement (v = 0), les variations de débit se propagent vers 
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Q= 2B (p'e: sin: a)" “Peay 


laval sous forme d’une onde cinématique (épaisseur accrue et vitesse de défor- 
mation accrue), a la vitesse : 


d 
“= (4) =e"t+!12Boogsin5g”" =(+ 1) % 
de] x 


y, étant la vitesse superficielle. 

Lorsquw il y a glissement, le frottement étant pratiquement indépendant de la 
vitesse de glissement, la variation d’épaisseur est extrémement faible. Elle est le 
contre-coup des tensions longitudinales, et se propage avec une vitesse : 

Nex 
C=V—e Ra 
(Dans la partie avant de la vague, Ac, est négatif et Aw positif; dans la partie 
arriére c’est l’inverse). 

Si la vitesse de glissement est conditionnée par la zone sans glissement en amont, 
dés que la variation de débit aura atteint la zone de glissement, il se propagera instan- 
tanément une « onde de pression» (comme les appelle SHARP, 1945), avec un glis- 
sement accru. Si la vitesse de glissement dépend de la zone en aval (comme c’est le 
cas pour la Mer de Glace entre les Echelets et le Montenvers), il faudra attendre que 
la variation d’épaisseur soit parvenue en aval pour que l’augmentation du glissement 
se fasse pleinement sentir. 

Tous les cas intermédiaires doivent exister, et l’on concoit qu’il n’y ait finale- 
ment aucune relation simple entre le débit qui sort du bassin d’alimentation et les 
fluctuations du front. 
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A THEORY OF WAVE FORMATION IN GLACIERS 
(Cambridge Austerdalsbre Expedition) 
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SUMMARY 


A theory of the formation of surface undulations («wave ogives») at the foot 
of an ice-fall is presented. The widely-held theory that the waves are the result 
of pressure requires that the forward velocity of the ice u, depends both on distance x 
down the glacier and on the time r. The simpler case where u depends only on x is 
treated analytically, and it is found that, owing to the essentially periodic nature of 
ablation, even this case gives waves. All elements are stretched out as they pass through 
the ice-fall, owing to the high local velocity, and they therefore present greater surface 
area. Those passing through the ice-fall in the summer therefore lose more ice by 
ablation than those which spend the summer in regions of lower velocity. Waves 

are thus produced by a combination of plastic deformation and ablation. Both the 
positions and amplitudes of the observed waves on Austerdalsbre are predicted 
correctly, within the uncertainty of the data, by a numerical calculation based only 
on the observed summer velocity and the observed ablation. 

If there are seasonal variations of u, there may be additional pressure waves, 
but the whole of the effect on Austerdalsbre may be accounted for without this addi 
tional hypothesis. 


§ 1. INTRODUCTION 


The primary aim of the Cambridge Austerdalsbre Expedition, 1955-57, was to 
study the ice movement at the foot of a large ice-fall, and the formation of the ice 
waves which are seen there. The waves in question are those sometimes called «wave 
Ogives». They are also known as «pressure waves», «pressure ridges» and «pressure 
arches». We take the view in this paper that they are not necessarily due to pressure, 
and so we prefer to use the purely descriptive names «wave ogives», «surface undu- 
lations», «undulations» or «waves». 

Austerdalsbre is one of the distributary glaciers from Jostedalsbre, the large 
ice cap in Western Norway. Two ice-falls, Odinsbre and Thorsbre (figs. 1 and 9), 
drop some 700 m. from the ice cap to a low valley and join together at the bottom 
to form the glacier tongue known as Austerdalsbre. On Austerdalsbre, as on many 
other glaciers, the undulations are strongest near the foot of the ice-falls (fig. 10); 
as one goes down the glacier they decrease in amplitude until, after 7 waves, they 
become indistinguishable from other unevennesses in the glacier surface. At the same 
time a parallel set of features of a different nature becomes apparent: a set of alter- 
nate light and dark stripes curving transversely across the glacier, usually called 
ogives or Forbes bands. (A review of theories on the origin of both sets of features 
is given in reference 1; see also references 2 and 3.) The expedition has studied botk 
the undulations and the light and dark stripes as they occur on Austerdalsbre, but 
most of our attention has been directed to the undulations and, in particular, to the 
series which emanates from the Odinsbre ice-fall. These have a maximum amplitude 

(one half of the total swing) of 6 m. and a wavelength which decreases from 240 m. 
to 75 m. as one goes down the glacier; as we shall see, they are spaced at annual 
distances apart. , 

The results of the whole expedition up to the beginning of the 1957 field season 

have been summarised in a paper given at the Toronto Conference’; the results of 
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Fig. 1 — Map of the upper part of Austerdalsbre, showing the line O — CO taken 
for calculation. a to b, line of stakes; F, site of pipe; X, camera position for 
ice-fall photographs. The arrows show the velocity, at the marked points, 
measured in August 1956. The velocity is plotted in metres per year to the same 
scale as the map. The inset shows the position of Austerdalsbre on a map of 
southern Norway. 


the surface measurements will shortly be published in detail®, together with the 
results of the 1957 season. 

It has been proposed by Forbes® and by Haefeli’.*° that undulations below 
ice-falls are the result of a pressure exerted periodically by the ice in the ice-fall upon 
the ice lower down the glacier. Streiff-Becker!® also favours pressure as the cause of 
the undulations. We set out to test this theory by measuring the distortion of the 
ice which it implies. In August 1956 we measured the distribution of thelo ngitudinal 
strain-rate down the centre-line of the undulations, from a to 4 in figure 1, and also 
the rate at which the crests and troughs were rising or falling. For the details refer- 
ences 4 and 5 may be consulted; suffice it to say here that very high rates of plastic 
distortion were measured in the wave system (~ 1 yr—!), but that they were not of 
such a nature as to produce the waves. They can in fact be satisfactorily and consis- 
tently explained as due to the distortion necessarily occurring in the ice as it meets 
slight changes in the gradient and curvature of its bed. We set out to find plastic 
distortions which should represent wave formation. We found distortions, but they 
did not represent wave formation; they were merely the natural result of the glacier 
conforming to its bed. We must conclude, then, that the undulations were not for- 
ming by the pressure mechanism in the region covered by our stake system while 
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we were there in August 1956. Nevertheless, a new wave of the system was present, 
as expected, in the summer of 1957. 

It may be thought that a pressure mechanism of wave production does operate 
on this glacier, but at some other season of the year, or higher up the ice-fall than 
we were able to measure, for we certainly could not rule out these possibilities directly 
from our observations. At the same time, the evidence that a pressure mechanism 
was not operating within the range of the measurements led the writer to search for 
other wave-producing processes that might be at work, and in reference 4 a mechanism 
for the generation of the waves by ablation was suggested. The present paper arose 
from an attempt to express that idea in analytical terms. 

The relation of the theory presented here to the widely-held pressure theory 
may be expressed as follows. Let x be a coordinate representing the distance down 
the glacier of a certain transverse section, let ¢ be the time, and let u(x,t) be the mean 
forward velocity of the ice in this section. The pressure theory of Forbes and Haefeh 
is then concerned essentially with the time dependence of u(x,f), or, more precisely, 


- with the time dependence of du/dx (although the authors do not express their theory 


analytically). Before studying this in detail, however, it was thought desirable to 
understand as much as possible about the simpler case where wu has no time depen- 
dence. The forward velocity of the glacier is then steady with time, but, in general, 
non-uniform with respect to position, and we write u = u(x). Surprisingly, it was 
found that, because of the essentially periodic, seasonal, nature of ablation, even 
this simpler condition gives waves of the size and spacing observed. Thus, even if 
there were no seasonal dependence of u, waves would form by this new mechanism. 
If, further, there is a significant seasonal dependence of u, then waves would still be 
formed by the new mechanism, but there might be additional waves formed by a 
pressure mechanism. 

Our object in this paper will be first to analyse wave production under the con- 
dition u = u(x). This done, we shall consider briefly some further theoretical possi- 
bilities which arise if u is allowed to vary with time. 


§ 2. GENERAL THEORY. 


We begin by defining the variables more precisely. Let us suppose that, viewed 
in a direction perpendicular to the bed, the glacier possesses steady lines of flow, 
and that they are parallel (fig. 2). We consider the material between two lines of 
flow, unit distance apart. Let x be the distance, measured down the glacier bed from 


an arbitrary origin, of the transverse section P. Let the thickness at P (averaged 


between the two streamlines) at time ¢ be A(x,t); and let the velocity at P, parallel 


- to the bed and averaged over the section, be u(x), independent of ¢t. We denote the 
— flow (volume per unit time) through the section by q(x,f); then 


Ne 


q(x,t) = h(x.tu(x). (1) 
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Let r(x,t) be the rate of-ablation at (x,/) (thickness of ice lost per unit time). 7, as 
we know, varies greatly with ¢ in the course of a year. For simplicity we shall confine 
attention to the ablation area of the glacier, and in defining A and r it is convenient 
to exclude the snow that falls during the winter. This could be regarded as adding 
(temporarily) to the glacier and giving a negative r, but we prefer to regard it simply 
as a blanket, not forming part of the glacier, which protects the underlying true 
glacier surface. With this definition r will be practically zero for a large part of the 


year. 
The condition that there is no change in volume of the ice is expressed by the 


equation of continuity 
o”g oA 
= == =; 2 
(32), + (F) + (2) 


Let us now enquire what is the rate of change of g with x, not at a fixed 7, but follo- 
wing a section fixed in the ice. Denoting differentiation following a section by D/Dx 
we have 

1D Ye mvaye) 1 dq 


Dx dx u ot 


<3 oh ; 1 (hu) pea ee 
pes REM OF SP y (1) and (2). 
But du/dt = 0, and hence 
Dq 


The flow g carried by a given section fixed in the ice thus decreases with x at a 
rate equal to the local ablation rate. It is important to notice that this simple, and 
perhaps trivial-looking, result is only true when w is independent of f. 


§ 2.1. THE ANNUALLY REPEATING STATE. 


Since the ablation on a glacier does not take place at a steady rate throughout 
the year, we cannot expect to find the glacier in a steady state. On the other hand, 
it is reasonable to try to set up a model in which r(x,t) is periodic in ¢ with a period 
t equal to one year, and in which the configuration of the glacier, although not 
steady, repeats itself at yearly intervals; thus _ 


h(x,t) = A(x,t + 7) for all x andr. (4) 
We call this an annually repeating state (A.R.S.). 


It is convenient to define the total annual ablation A(x) by 


T 


A(x) = ai r(x,t) dt. 


One way of setting up an A.R.S. analytically is as follows. In figure 3 let h at 
the section P and at a certain time of the year be given by the point P’. Suppose that, 
after one year has elapsed, the section has moved to Q and that the thickness is now 
given by the point Q’. Let the surface between P and Q, at this same time of year, 
now be arbitrarily prescribed by any curve joining P’ and Q’; let this same surface 
be produced between P and Q at this time every year. The subsequent history of these 
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Fig. 3 


successive segments of the glacier is now fully determined; each will behave in the 
same way and the resulting state will be annually repeating. But it will not, in general, 
be a Steady state. 

It will be seen that this prescription for setting up an A.R.S. ensures that / is 
continuous with x (to begin with, at any rate), but allows discontinuities in dh/dx. 
If one wishes to exclude them one must add restrictions on dh/dx for the prescribed 
curve at P’ and Q’. 


§ 2.2. APPLICATION OF EQUATION (3) TO AN A.R.S. 


We now introduce the simplifying assumption that the length of the ablation 
season is very short compared with one year. (The relaxation of this condition is 
discussed in § 4.1.) All the ablation for the year, A(x), is thus imagined to occur 
very rapidly. We start with a certain section with coordinate x just after ablation 
has occurred, and let the time be fp. One year previously the section of ice was at the 
point (x — A), say, and the time was (t, — T). The flow at the section was 


AGa— heii —— ae ee 


From time (tg — tT) until the next ablation at fo, r is zero; and so, by equation (3), 
the flow carried by the section is constant during this period. Just before the ablation 
at fo, therefore, we have 


A(x,to) u(x) = h(x — A, ty —T) u(x — A), 
: —ih 
or ERD US a) a cee ae dnb KA, to —7)- 


u(x) 


Ablation of amount A(x) now occurs, and so, just after the ablation at 7°, we have 


Hog ==) 
ACeto) = ¢ — h(x —d, ty —-t) — A(X). 
u(x) 
We now introduce the stipulation that the state should be annually repeating. Then, 
by equation (4), 


h(x —), 3 —T) = he —A, fo); 
and hence, just after ablation, and for an A.R.S., 
—iA 
u(x ) h 


u(x) 


h(x) = (== A) = AG). (5) 

We shall make much use of this equation, for if u(x) and A(x) are known func- 
tions, it relates h(x) with h(x — A). If, therefore, A(x) is given over some interval equal 
to an annual movement of the glacier, repeated use of the formula enables one to 
construct the curve for A(x) for all points. 
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Equation (5) may be alternatively written as 
g(x) = g(x —d) — u(x) A(x) Gust after ablation). (6) 


Equation (6) shows that, just after ablation, the decrease in flow from (x — A) to x 
is given by the ablation at x multiplied by the velocity at x. The fact that the ablation 
at x is weighted by the velocity at x is a crucial point whose meaning will be referred 
to later. 


§ 3. EXAMPLE TO SHOW WAVE FORMATION. 


To illustrate that the conditions we have assumed give rise to waves we consider 
the following example. Suppose u(x) is given by the curve of figure 4a, in which 
the square-shaped bump represents an «ice-fall» where the velocity is up. The velocity 
above and below the. ice-fall is u,. Suppose the annual ablation A(x) is uniform 
(fig. 45). 


Fig. 4 — Example to show wave formation. The figure is drawn with vu, = 2u,. 


We first set up an A.R.S. Suppose that, just after ablation, h(x) at the point 
P is given by P’ (fig. 4c). After one year the section which was at P will move to Q, 
say. Until ablation occurs / for the section is unaltered; it then decreases by A, so 
that the thickness is given by Q’. As noted above, we may join P’ to Q’ by any curve 
but for simplicity in this example we choose a straight line. If, then, the condiviens 
to the left of Q are such that every year, just after ablation, the surface between P 
and Q is given by P’Q’, the resulting state to the right of Q will be annually repeating. 

The surface of the whole glacier just after ablation is now constructed by using 
formula (5). Successive annual positions of the section starting at P are shown on 
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the x axis. It is found that a procession of troughs is formed, each trough being sepa- 
rated from the next by a distance equal to an annual forward movement of the glacier. 
The depth of each trough is readily shown to be A(uy — Uy)/uy, and is independent 
of fh. 

It is easier to see the physical reason for the generation of the troughs by plot- 
ting the same example in another way. Figure 4d shows the paths in the (x,t) plane 
of successive sections of the glacier. The figure is drawn foru, = 2u,, and so from 

- Bto C the velocity of the sections is doubled. It will be seen that each element of 
length, such as S, becomes stretched plastically by a factor of 2 while it is in the 
ice-fall. It therefore presents twice the surface area. The ablation seasons are repre- 
sented by the horizontal shaded strips. The amount the element S loses by ablation 
in successive seasons in therefore proportional to the black areas on its path. Now 
the element S happens to be situated in the ice-fall during an ablation season (S = 
summer). The element W (= winter) on the other hand is never in the ice-fall during 
an ablation season, and the amount lost, shown by the black areas, is evidently less. 
This shows again, more pictorially but less precisely, that a series of troughs is formed. 
We see that the troughs are given by those elements of ice whose fate it is to lie 
stretched out in the ice-fall in the summer, and therefore to be more vulnerable to 
ablation. Conversely, the elements which lie stretched out in the ice-fall in the winter 
are able to adopt this posture without penalty. The waves are thus produced by a 
combination of ablation and plastic deformation — by the increased ablation made 
possible by the plastic stretching in the ice-fall. 

The stretching of elements at places of high velocity and the resulting higher 
ablation is the physical reason for the weighting of A(x) by u(x) in equation (6). The 
shape of the troughs is similar to that of the velocity curve inverted. 


§ 4. APPLICATION TO AUSTERDALSBRE 


We may now apply equation (5) to the Odinsbre ice-fall and Austerdalsbre. 
We shall assume, for the present, streamlines as shown in figure 2, and shall neglect 
transverse strains. The measured longitudinal profile (O to CO in figure 1) is shown 
in figure 5. 
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Fig. 5 — Profile (August 1956) down the line O — CO shown in fig. 1. The bed from 
: ato bis ice from the surface velocities and the measured depth at the 


pipe. 
145 


(i) Measurement of u(x). During the 1956 field season photographs of Odinsbre 
(negative size 6 x 9 cm.) were taken twice daily for 38 days. The camera position 
(X in figure 1) was head-on to the ice-fall, 2250 m. from the top and 1040 m. from 
the bottom. The series of still pictures so produced, of which figure 9 is typical except 
for the sunshine, has been made into a ciné-film (*) to show the movement of the ice; 
the negatives have also been used to determine the distribution of u(x) near the line 
O to a in the ice-fall. Two negatives (of August Sth and August 12th) separated by 
6.8 days were superimposed in register under a travelling microscope, and the 
displacement between corresponding points was measured. The operation was repe- 
ated with two different negatives (of August 14th and August 21st) separated by 
7.2 days. 7 days seemed the best interval; 21 days was too much, small features being 
too much modified in this interval. The relative positions of the camera and the top 
and bottom of the ice-fall were known, horizontally and vertically. By assuming 
that displacements on the negatives represented motion of the ice along a line parallel 
to the average slope of the ice-fall, displacements on the negatives (maximum 0.56 
mm.) were converted into displacements of the ice (maximum 47 m.). The summer 
velocities in the ice-fall calculated in this way are plotted in figure 6, taking x = 0 
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Fig. 6 — The velocity, uv, and the annual ablation, A, as functions of x, the distance 
down the glacier. x, velocity between 5.8.56 and 12.8.56; +, velocity between 
14.8.56 and 21.8.56; 0, velocity (by theodolite) in August 1956; e, annual 
ablation from August 1956 to August 1957, 


at the top of the ice-fall. The scatter is due partly to the transverse variation of 
velocity (the measurable points were not all on the same line of flow), partly to 
apparently genuine irregularities in the flow, and partly (particularly for the most 
distant points) to the changing appearance of the ice detail and to the assumption © 
made about the direction of motion. It is possible that there are also more systematic 
errors of up to 20%, 

The stake system (August 1956) extended*from x = 1228 m. to 1851 m., and 
over this interval the summer velocity is known with greater precision (-+ 15 m./yr.), 
as also at x = 2252 m. The plotted points in this region are not true velocities but 
velocity components parallel to the stake system (velocity projected on to the vertical 
plane containing the stakes, see figure 1), The measured surface velocity in this region 
shows small oscillations with respect to x, which are caused 4° by the bending and 
unbending of the ice as it passes over unevennesses in its bed. The oscillations should 
theoretically change sign through the thickness of the glacier. We have therefore 


(*) shown at the symposium. 
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ignored them in drawing the curve of u(x), which is to represent the average velocity 
over the thickness. 

The best curve through all the points is drawn, choosing the higher velocities 
‘in the ice-fall rather than the lower because of the transverse variation mentioned 
above. The glacier surface above x = 0 could not be seen from below, and, purely 
for convenience of calculation, we have assumed that the velocity for x < —-250 m. 
is uniform; since the ablation is assumed zero here, the calculated waves would be 
_ the same whatever velocity distribution was assumed for this region. 

The curve so constructed represents the velocity in August 1956, and. we have 
taken this as u(x). u(x) would be better represented by an average annual velocity; 
we have no information about this quantity in the ice-fall, but below the ice-fall 
the measured average annual velocity (1956-57) was between 3% and 11% higher 
than the measured summer velocity®. The difference may be significant, but it could 
be due to the error in the summer velocity measurements. 


(ii) Ablation. The variation of ablation down the Odinsbre ice-fall has not 
been measured directly. The firn line can be seen to be very near the top of the ice- 
~ fall, and we therefore plot A(O) = 0 in figure 6. The annual ablation at two points 
near the bottom is plotted by calculation from measurements made on stakes from 
August 1956 to August 1957. With these data as a guide, and bearing in mind the 
change of altitude down the ice-fall, we have drawn the curve of A(x) shown in 
figure 6 as a basis for calculation. 
Gil) Calculation. For the numerical work it is convenient to use as variable, 
not x, but the time 7 taken for a section to move from the origin to x: 


Hoes (7) 


T is to be measured in years, and we then have a scale in which unit distances are 
annual movements. The resulting scale, obtained by numerical integration of (7), 
is inserted in figure 6. 

In order to apply equation (5) we must know what thickness of glacier to feed 
in from the left (although, as we show in the Appendix, and as we have already 
noticed in the simple case of §3, the height of the resulting waves does not in fact 
depend on the glacier thickness), The thickness at the top of the ice-fall has not been 
measured, but the thickness at F (figures 1, 5 and 6) was measured in August 1956 
as 40.1 m., F being the site of the pipe which was inserted into the foot of the ice-fall 
by Mr. W.H. Ward, and which is presumed to have reached bedrock*. We subtract 
_ 4A from this figure, to make it refer to the end of the ablation season rather than 
- the middle, and obtain A = 37.1 m. at F. Assuming an A.R.S., equation (5) is then 
used to calculate h for the top of the ice-fall. Equation (5) may be written 


seo 
A(T) = “" KO == 1) ACP), (8) 
T 
or ACE Ay = a5 {h(T) + A(T}. (9) 


Using u(T) and A(T) as shown in figure 6 we put T = 1.254, A(1.254) = 37.1 m., in (9). 
This gives h(0.254) = 6.88 m. Putting T = 0.254 we then find A(—0.746) = 13.8 m., 
and, since u(T) is assumed uniform and A(7) is zero for T< —0.2, h(—1.746) is also 
equal to 13.8 m. Now make the assumption that the ice from T = —I.2 to 0.2 
is of uniform thickness 13.8 m. after ablation each year. The resulting state to the 
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right of T — —1.2 will then be annually repeating, and we have also ensured that 
the thickness at T = 1.254 comes to the known value of 37.1 m. 

Having thus set up an A.R.S., and knowing A from T = 1,2 to: —0:2,. we 
use equation (8) to give A from —0.2 to 0.8; we then calculate A from 0.8 to 1.8, 
and so on as far as necessary. This gives A(T) for the end of the ablation season. 
Finally we add 1/,A(T) to obtain a curve for the middle of the season, when our 
observations were taken. The resulting theoretical curve of 4(T) is shown in figure 7. 
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Fig. 7 — Theoretical curve of depth 4 as a function of T, the time taken to move 
from the top of the ice-fall. 


Minima (troughs) appear at T = (0.30), 1.30, 2.30, 3.30 ..., and maxima (crests) 
at T = 1.17, 2.08, 3.00, 4.00, 5.00 ...; the waves gradually increase in magnitude, 
under the influence of the longitudinal compression represented by the continual 
decrease of u. The amplitude (one half of the total swing) at T = 2.30 is 9.1 m. Just 
as in the simpler example of §3, the troughs are roughly the same shape as the velocity 
curve inverted and multiplied by the ablation. The troughs appear at T = n + 0.30 
because the combined effect of high velocity, which means stretching, together with 
ablation, is a maximum at T = 0.30. It is important to notice that the depth of the 
troughs is directly proportional to the assumed ablation at this point, T = 0.30, 
which is a little more than half-way up the ice-fall. 

Going back to the variable x, the corresponding theoretical curve of A(x) is 
shown in figure 8. The positions of the maxima and minima are also plotted separa- 
tely in the figure for comparison with the measured positions of the crests and troughs 
in August 1956 and August 1957 (the August 1957 positions are deduced from. 
measurements made in July 1957). Except for the highest crest and trough, the obser- 
ved positions are the same for the two years, within the uncertainty of defining exactly 
what is a crest and what is a trough. Some of the theoretical positions of the troughs 
are behind and some ahead of the observed positions, while all the theoretical crests 
but one are a little too far forward, but the overall agreement between theory and 
observation.is striking. (*) 


(*) The obserfed crests and troughs were defined in the field relative to the 
average surface of the glacier, But, since this average surface is not parallel to the 
bed (fig. 5), the crests and troughs defined in this way are not exactly maxima and 
minima of the thickness. The theoretical positions of crests and troughs at the lower 
right in fig. 8 (which are plotted as maxima and minima) should therefore be adjusted. 
It can be seen that the effect on the troughs is negligible, but the crests should all be 
moved very slightly back, thus improving the agreement. 
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Fig. 8 — Comparison of observed and theoretical wave forms. Depth A is plotted 
against x, the distance down the glacier. Vertical exaggeration x 10. At lower 
rapak one theoretical and the observed positions of crests (1) and troughs (T) 
are shown. 


To compare the predicted and observed amplitudes the theoretical curve is 
compared with an «observed» curve taken from reference 5. The «observed» curve 
is constructed from the observed profile of the upper surface of the glacier in August 
1956 and the calculated profile of the bed. This last is calculated from the measured 
thickness at F together with the observed directions and speeds of movement of the 
surface measuring stakes. The oscillations shown by the «observed» curve are in 
fact the observed surface waves. This curve is thus primarily an observational one, 
whereas the other is a prediction from the theory. It is seen that the predicted amplitude 
is rather greater than that observed. The reason will be discussed later. 

We may now recall the assumptions under which the theoretical curve of glacier 
thickness A(x) has been calculated. 

(1) Transverse movements have been ignored (assumption of parallel stream- 

lines). 

(2) u has been assumed-to be a function of x only, and to be given by the curve 

of figure 6. 
(3) Ablation has been assumed to occur very rapidly, to be the same each year 
at a given x, and to vary with x as shown by the curve of figure 6. 

(4) A surface of constant thickness 13.8 m. has been fed in at the top of the ice- 

fall each year after ablation. 


Under these assumptions the surface will necessarily be annually repeating, but 
not steady, and the theoretical curve in figure 8 shows its height above the bed each 
year just after ablation. 


~ § 4.1. EXAMINATION OF THE ASSUMPTIONS. 


(1) Transverse strains. The Odinsbre ice-fall has very parallel sides, and we are 
therefore probably justified in neglecting transverse strains in the ice-fall itself. At 


- the foot of the ice-fall, however, where it joins Thorsbre, we have measured transverse 


strains which show® that the ice first spreads laterally at a rate of 0.3 yr—', then 
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contracts laterally at a rateof 0.04 yr—1, and then spreads again at a rate of O10 Vrms 
These lateral effects were taken into account in calculating the profile of the bed 
for the «observed» curve in figure 8, but they are not taken into account in calcu- 
lating the theoretical curve, and some divergence of the two curves must be expected 
from this cause (*). 

The data fed in to the theory have been those appropriate near the centre line 
of the glacier. But the calculation could equally well be done for any other line of 
flow. The velocities would be less, owing to the drag from the valley sides, and the 
resulting waves would be somewhat behind those in the middle of the glacier. In 
this way one reaches a natural explanation for the observed curvature of the waves, 
an explanation which could, in principle, be tested quantitatively. 

(2) Ablation. Three departures from our ideal situation may be- recognised. 
First, the ablation will vary somewhat from year to year, and will thus give rise to 
irregularities in the wave train. Second, the ablation will be affected by the detailed 
configuration of the glacier surface. In fact we found by direct measurement?’ that 
during the summer of 1956 the rate of melting of the first few crests of the wave system 
was 30% higher than that of the troughs. This is not taken into account in the theory 
and presumably explains the observed dying out of the waves. We also noticed that 
the winter snow cover persisted for longest in places slightly up-glacier from the 
troughs, and one might expect this both to assist the destruction of the waves and 
to produce some asymmetry of the wave profile. Third, there is the finite length 
of the ablation season. A little thought shows that, by assuming sudden ablation for 
the numerical calculation, we have ignored the changes in A(x) and u(x) over the 
distances moved by elements in the ablation season. Since the ablation season lasts 
about 3 months the distances are about A/4. Thus the calculated wave profile is too 
sharp, and it would be better to take a running mean of the calculated profile using 
an interval of \/4. The over-sharpness of the calculated troughs would then be rectified. 

As we have already pointed out, the calculated depth of the troughs is directly 
‘proportional to the ablation at T = 0.30. Our estimation of this (figure 6) is probably 
the main inaccuracy in the calculation, and figure 8 indicates that we have over- 
estimated it. 

(3) The assumption that the same surface is fed in each year. By this assumption 
we have ensured an annually repeating state. However, the glacier is known to be 
in retreat, and its surface does not, therefore, return to the same configuration each 
year. The retreat of the glacier is thus an additional process, to be added on to those 
treated in the theory. 

As we have remarked, the value chosen for the thickness fed in each year does 
not affect the calculated wave amplitude, although it does of course affect the calcu- 
lated thickness. Thus, the assumption that the pipe at F reached bedrock, although 
part of the calculation, has no effect on the calculated waves. 

(4) The assumption that u is a function of x only. We have left until last the 


(*) At a constriction in a glacier valley the velocities will be changed, and the 
possibility of wave formation by the ablation process must be considered. The essen- 
tial feature needed for the ablation mechanism is a significant change of the surface 
area of an element, or, what is the same thing, a significant change of the thickness 
in a distance comparable with an annual movement. If the thickness should be in- 
creased at a constriction in the valley, the area of surface elements will be decreased. 
The effect of ablation will be lessened, and hence crests will be formed during the 
ablation season. The effect at a constriction (where / increases) is thus opposite in 
sign from the effect at an ice-fall (where A decreases), even though in both cases u 
increases. 

It would be interesting to know whether waves from constrictions have been 


reported. A rapid change in thickness from any cause would be expected to result 
in wayes. 


150 


pm \* 


most Serious objection that may be raised against the present theory. Our reason for 
wishing to investigate fully the hypothetical case u = u(x) has been explained in § 1. 
A sufficient justification is that it reveals a new wave-producing process. But we 
must now ask what effect a variation of u with t on Austerdalsbre might have on the 
new process. In the first place, it is unlikely to destroy it; for the effect calculated 
arises essentially from the fact that the maximum velocity in the ice-fall is some 
7 times greater than the velocity at the bottom, and some such condition as this 
almost certainly persists throughout the year. A variation of u with ¢ may give two 
effects: 

(a) We have used the measured summer velocities to infer the annual movement. 
If the summer velocity were different from the mean annual velocity the calculated 
wave spacings and positions would be wrong. As mentioned earlier, the measured 
mean annual velocities (1956-57) below the ice-fall are larger by 3% to 11% than 
the measured summer velocities (1956). If this is a real effect it should give some 
cumulative displacement to the waves. On the other hand, an error in the position 
of the maximum velocity would displace all the troughs by a definite fraction of 
a wavelength. In view of these uncertainties the close agreement between theory and 
observation is better than could have been expected. 

(b) A seasonal variation of uw with f, provided it was distributed suitably with 
respect to x, might give rise by the pressure mechanism to a separate series of waves. 
They would be superposed on those already calculated, and would have to be added 
with due regard to their phase. We haye a single winter measurement, made by W.H. 


- Ward and his party in January 1957. This shows that the average velocity of a stake 


(K) from August 1956 (when it was at x = 1641 m.) to January 1957 was 6% lower 
than the summer velocity of August 1956 (averaged over the region through which 
the stake had moved). The average velocity of the stake from January 1957 to July 
1957 was 24% higher than the average summer velocity (August 1956) for the new 
region the stake then occupied®. There appears, therefore. from this one observation, 
to be a significant seasonal variation of velocity. Unfortunately we have no infor- 
mation as to how the variation is distributed with x. A variation of about 20%, 
if suitably distributed, would be sufficient to explain the whole wave effect. On the 
other hand, the fact that the whole effect is already accounted for by the ablation 
mechanism seems to leave little room for much contribution from the pressure 
mechanism. 

A review of-evidence and theories for seasonal variations of velocity in glaciers 
is given in reference 11. An additional reason for a variation of u with ¢ in the present 
case is provided by the presence of the waves themselves. At a given x the ice may 
be expected to travel faster when the ice is thick than when it is thin. and therefore 
faster when a crest is passing the point in question. uw would then depend not only 
on x but also on A, which in turn depends on +. To follow up the implication: of 
this we put wu = u(h,x), q = q(A.x) and use equation (2). The consequences are very 
interesting and are worked out in references 12 and 13. It transpires that under these 
conditions a bulge of increased thickness does not remain stationary in the ice, but 
is propagated as a wave of increased flow at a velocity of 3 to 6 times the velocity 


_ of the ice itself®. We shall call this «surge behaviour». The question thus arises: 


do the crests and troughs generated by ablation show surge behaviour? It is evident 
that the ablation mechanism produces one complete wave per year. If these waves 


then travelled down the glacier at a speed of 3u to 6u they would not be spaced apart 


by an annual movement of the ice, but by an annual movement of a wave; the spacing 
would be 3 to 6 times what is observed. The spacing of the waves is in fact very close 
to what would be expected if they were produced annually and fixed in the ice. 
Moreover, we have observed directly that ice elements at crests in 1956 were also 
at crests in 1957, The observed waves do not therefore seem to behave to any noti- 
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Fig. 9 — The Odinsbre ice-fall (left) and part of Thorsbre (right) showing the ava- 
lanche fan. This is one of the sequence photographs taken twice daily from point 
X (fig. 1). 10 August 1956, 15.40 hrs. The line of measurement is marked, and 
the circle shows the site of the pipe, F. 


Fig. 10 — Looking N.E. across Austerdalsbre, 29 July 1956, 14.00 hrs. Two successive 
troughs from the Odinsbre ice-fall are marked, Photograph by I. Davidson, 


ceable extent like the waves calculated in reference 13. The reason may be that the 
theory of reference 13 ignores the dependence of w on df/dx and higher derivatives. 
On general physical grounds one would not expect a bulge to show surge behaviour 
unless it extended over a length comparable with fA. The critical quantity would be 
A/h, or more likely )/27th. Since } decreases and A increases with x, A/27h rapidly 
decreases with x. It is about 20 in the middle of the ice-fall, but has decreased to 0,5 
at T = 2.08, where the first major crest becomes visible. Surge behaviour would 


give a displacement of the waves from their calculated positions, and there is no 
evidence of this. 


§ 4.2 CORRECTION TO PREVIOUS PAPER. 


In reference 4 it was suggested by the present author that the waves on Auster- 
dalsbre were formed by ablation. It was pointed out that the ablation history of 
sections of ice moving down the ice-fall at different seasons would be very different. 
This was connected, however, with the rapid changes of ablation with x which 
occurred down the ice-fall. It is now clear that waves are formed even with an ablation 
which is uniform with x. A rapid change of ablation with x generates a further series 
of waves, but the effect turns out to be very small in practice and we shall not discuss 
it further (*). 


§ 5. CONCLUSION 


The conclusion is that the Austerdalsbre waves can be explained by means of 
the combined plastic deformation — ablation process here described. The most 
remarkable result of the analysis is the success of the simplifying assumption that 
the velocity is independent of time. One might reasonably have expected (a) that 
the extrapolation from summer to mean annual velocity would have given a syste- 
matic displacement to the waves and (b) that there would have been some wave 
effect left over to be explained by a pressure mechanism. 

It may be hoped that the apparent absence of a pressure mechanism on this 
glacier will stimulate renewed attempts to establish its existence by exact and direct 
measurement on other glaciers where it has been presumed to operate. But whatever 
may be the outcome of such measurements, it seems to the writer that the ablation 
mechanism, being a logical necessity from the acceleration in an ice-fall and the 
observed periodicity of the seasons, must be present in any ice-fall which is below 
the firn line. If the waves from an ice-fall are thought to be due entirely to some other 
process, it is then necessary to explain why the ablation mechanism is absent. It 
would be particularly interesting to test the present theory quantitatively on ice-falls 
which give multiple waves, such as haye been reported in Iceland”. 
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APPENDIX 


Using equation (8) as a recurrence formula, we may express A(T) as follows: 


(T=) yee 
Un 
A(T) = A(T — n) ut) tT) >: ul — s) ACT —'s), 


s=0 


where 7 is any integer => 1. The first term represents the thickness that would result 
from the difference in velocity between the points T and (T— 2), without any ablation. 
From this is subtracted the sum of the ablations at the points which the ice at T 
has occupied in previous ablation seasons, each weighted by the appropriate velocity. 
It is the second term in the equation which gives the waves, and it will be noticed 
that it does not involve h. The wave amplitude calculated is thus not dependent on 
the value of the thickness which one chooses to feed in each year. 
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MOUVEMENT DES GLACIERS 


(Plasticité de la glace, Tectonique du fond rocheux) 


NICOLAS OULIANOFF 
(Lausanne) 


ABSTRACT 


_ The movement of glaciers is dependent from many factors. Two of these are 
discussed here: plasticity of ice and structure of rock basement. The data of the 
plasticity of ice as studied in laboratories are not directly applicable to the study 
of the glaciers mecanism. Two cases of them were examined. The rock basement 
is considered from points of view: of the lithological composition and of the tecto- 
nical deformations. The glaciers of Mont-Blanc massif give any very instructiv 
exemples. 


Le symposium concernant les mouvements des glaciers se réunit dans cette 
contrée merveilleuse qu’est Chamonix, en vue de tout un complexe de glaciers dont 
Valimentation et l’écoulement posent de nombreux et passionnants problémes. Je 
voudrais proposer a votre attention deux de ces problémes et notamment tenant 
compte de leur aspect déterminé par les conditions compliquées des Alpes. 

Il est tout a fait naturel qu’un glacier donné s’écoule en suivant la pente offerte 
par la morphologie locale. Mais la direction de l’axe du glacier ne résulte pas d’un 
jeu de hasard. Le soubassement rocheux de chaque glacier est caractérisé par une 
structure déterminée. Et cette derniére imprime son influence au modelage de la 
surface rocheuse. 

Il n’est pas nécessaire pour nous de trancher a présent la question concernant 
le creusement du lit glaciaire: est-ce le glacier lui-méme qui le creuse, ou bien le 
torrent, lors des stades interglaciaires, ou, enfin les deux ensemble, chacun pour sa 
part. Une forte présomption serait en faveur de la troisi¢me solution. Seulement le 
rapport des parts de chacun de ces deux facteurs n’est pas constant: la contribution 
respective la plus importante revient tant6t a l’un, tantdt a autre. 

Toutefois, il est le plus probable que le réle des torrents est en général le plus 
actif. Mais peut-on vraiment suivre certains auteurs qui affirment que le glacier, 
comme tel, ne creuse pas du tout son lit? Accepter cette mani¢re de voir serait 

attribuer a la glace des glaciers une plasticité quasiment absolue, comparable a celle 
du goudron. Alors les glaciers devraient remplir scrupuleusement toutes les anfrac- 
tuosités des bords de leurs lits, de méme qu’ils rempliraient jusqu’au niveau du lit 
principal tous les vallons latéraux. 

On transpose volontiers sur la grande masse de glace des glaciers les résultats 
des expériences spectaculaires faites au laboratoire, comme celle, classique, de Tyndall 
avec une barre de glace. 

Il faut dire, une fois de plus, que les expériences de laboratoire doivent étre 
utilisées avec une extréme prudence en cherchant la solution des problémes qui se 
rapportent aux grandes masses du matériel faisant partie de la crofite terrestre. I 
est préférable de chercher directement dans la nature les arguments correspondants. 

Un phénoméne de grande beauté et d’une importance primordiale pour notre 
probléme de la plasticité de la glace des glaciers est offert par la nature sur le glacier 
d’Aletsch, ou, sur sa rive gauche, se situe le célébre Lac de Marjelen (voir la feuille 
264-Jungfrau de la Carte nationale de la Suisse, coordonnées 650/143,5. Voir aussi 
Ja belle monographie que Liitschg (1915) a consacrée a ce lac.) 
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Mais Liitschg ne se pose méme pas la question de l’origine du vallon occupé 
par ce lac. Sans donner aucune raison, il admet tacitement que le dit vallon avait 
été creusé par la diffluence du glacier d’Aletsch. Si nous supposons la fluidité de !a 
glace pareille 4 celle du goudron, qui s’étalerait, telle une nappe dans le vallon Mar- 
jelen, la glace de cette nature ne pourrait pas creuser dans les roches granitiques 
de la région en question. 

Par contre, en admettant qu’il faudrait appliquer une certaine pression pour 
faire avancer la masse de glace en remontant le vallon Marjelen, soit dans la direc- 
tion NE (ei alors la glace pourrait réaliser une certaine érosion), une autre question 
se pose tout naturellement. En effet, l’'axe du vallon de Marjelen est perpendiculaire 
a la rive gauche du glacier d’Aletsch, donc perpendiculaire a la direction de son 
écoulement. Donec la force qui détermine cet écoulement ne peut pas avoir une com- 
posante suivant l’axe du vallon de Marjelen. 

Le lac se forme grace au mur de glace qui ferme le vallon dans sa partie inférieure. 
Ce mur représente la prolongation de la masse qui s’appuie sur les falaises en amont 
du vallon et qui retrouve le méme appui en aval de ce méme vallon. Il est évident 
que le mur de glace se déplace avec le glacier d’Aletsch, et qu’en traversant la dépres- 
sion de Marjelen ce mur n’est plus appuyé sur la pente rocheuse de la rive gauche 
du glacier. Quel est alors le comportement de la glace pendant ce traversé? On voit 
(les cartes topographiques a grande échelle le montrent bien) que la glace tente de 
s’étaler dans ce vallon en formant un bombement. Cet avancement de la glace ne se 
produit alors que sous l’effet de sa plasticité et non a cause de la pression de la masse 
mouvante du glacier: la composante de cette derniére suivant l’axe du vallon de 
de Marjelen étant nulle, comme nous l’avons vu plus haut. On voudrait comparer 
ce phénoméne avec |’écoulement du goudron. Mais la différence est trop grande 
entre le coefficient de plasticité de la glace et de celui du goudron. La muraille qui 
barre le lac de Marjelen est justement trés instructive sous ce rapport, puisqu’elle 
montre, sur une trés grande échelle, la vraie valeur de la plasticité de la glace. La 
largeur du vallon mesurant environ 500 métres, la muraille de glace s’avance, dans 
les meilleures conditions, au maximum de 150 4 200 métres mesurés a la culmination 
du bombement. Au dela de cette limite, la muraille de glace ne peut plus exister, 
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La glace tombe en morceaux et se disloque, parce que la limite de sa plasticité est 
atteinte et la glace se brise. 

Le lac de Marjelen doit son existence au glacier d’Aletsch, car ce sont les glaces 
de ce dernier qui barrent le bas du vallon de Marjelen, déterminant ainsi l’accumulation 
des eaux du lac. Cependant, ce n’est pas le glacier d’Aletsch qui a formé, creusé, 
modelé le bassin de ce lac, c’est-a-dire le vallon de Marjelen. Le glacier d’Aletsch 
n’a jamais envoyé un bras dans la direction de la vallée de Fiesch (Oulianoff, 1936). 

Un autre cas de ce refoulement imaginaire d’un glacier a contre-pente existe 
dans le Val d’Entremont, sur la route du Grand St-Bernard, entre Orsiéres et Liddes 
(voir la feuille 282 — Martigny — de la Carte nationale de la Suisse au 1:50.000, 
région autour des coordonnées 580/94, ou encore la feuille 529 — Orsiéres — de 
PAtlas Siegfried au 1:50,000). On constate a cet endroit la présence d’innombrables 
blocs de granite du Mont-Blanc dans le dépét morainique sur la rive droite de la 
Dranse d’Entremont. Il est composé du matériel de deux origines : celui du Mont- 
Blanc, granite, et celui des schistes provenant du Grand Combin (glaciers de Boveyre 
et de Valsorey). Ce qui est tout a fait remarquable c’est la séparation trés nette des 
matériaux de deux provenances. La ligne de séparation se trouve approximativement 
au niveau de 1450 m. Au-dessus de ce niveau on ne trouve que le matériel venu du 
Grand Combin, et pas du tout de granite du Mont-Blanc. 

Mais comment a pu se former ce dépét de granite du Mont-Blanc? On croyait 
qu’il s’agit la d’un refoulement du glacier de Saleinaz dans la vallée d’Entremont. 
Mais ici, tout comme dans le cas du lac Marjelen, il n’y a aucun argument plausible 
appuyant une telle hypothése. Par contre, nombreux sont ceux qui la refutent. Il 
y a cependant une voie par laquelle les blocs de granite pouvaient étre transportés 
du Mont-Blanc. C’est le col du Plan de la Vouardetta taillé dans la créte séparant 
le Val Ferret du Val d’Entremont. En débouchant par ce col dans la vallée d’Entre- 
mont, le puissant glacier de Saleinaz repoussait le glacier de Valsorey vers la rive 
droite de ce dernier. A la jonction des deux glaciers se produisaient de tres nombreuses 
crevasses, dans lesquelles passait une partie du matériel transporté par le glacier de 
Saleinaz et de la moraine gauche du glacier de Valsorey (Oulionoff, 1935). 

Quelles sont alors les causes qui ont déterminé la direction initiale du glacier 
de Saleinaz par le col de la Vouardetta et quels facteurs, plus tard, ont obligé le 
glacier de Saleinaz a changer cette direction, en prenant celle suivant le Val Ferret ? 

Ici intervient un facteur important qui détermine souvent la forme capricieuse 
des lits de certains glaciers. Ce facteur est la « superposition successive des tectoniques 
a axes croisés » (Oulianoff, 1931, 1934, 1947, 1953). 

Par le terme des « fectoniques superposées » je désigne l’aspect structural des 
régions qui ont subi au moins deux plissements. « Les tectoniques superposées »» 
peuvent étre encore « croisées », si les lignes directrices de chaque plissement ne sont 
pas paralléles les unes aux autres. Il est tout a fait évident, que les tectoniques jeunes 
tendent a faire disparaitre les éléments des tectoniques précédentes. Pendant le 
mouvement orogénique, une lutte s’engage entre |’inertie de l’ancien édifice et la 
force de la pression nouvelle pétriessant l’écorce terrestre. Mais cette lutte n’est pas 
tout a fait désespérée pour la tectonique antérieure. Cette derniére peut étre « rajeunie » 
sous l’influence de la pression orogénique nouvelle. Ainsi les blocs, qui correspon- 
dent aux anciennes zones anticlinales et synclinales, entrent en mouvement récipro- 
que, et le matériel jeune est forcé, par conséquent, de s’adapter aux lignes carac- 
téristiques de l’ancienne architecture. 

Le massif du Mont-Blanc (dans le sens large de cette expression) présente un 
champ remarquable pour faire des observations de cet ordre. 

Revenons @ la région du Val Ferret — Val d’Entremont. 

Un simple coup d’ceil sur la carte dans la région de la Dranse de Ferret et de 
la Dranse d’Entremont permet de saisir un trait frappant de l’orographie. Le Val 
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3843 
Ay duMidi 


Ferret est orienté N 10°-12° E. C’est la direction de la bordure orientale du massif 
du Mont-Blanc actuel (alpin) qui n’est autre chose que le rajeunissement de la direc- 
tion caractéristique pour le Mont-Blanc ancien (hercynien). Ainsi les plis de I’Hel- 
vétique (plis alpins) moulant, dans le Val Ferret suisse, le massif du Mont-Blanc, 
ont pris la direction hercynienne. Mais plus on s’éloigne du massif du Mont-Blanc 
vers l’Est, plus les lignes directrices tectoniques changent leur direction. De l’orien- 
tation N 10° E elles passent 4 l’orientation N 40° E 
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Essayons, par la pensée, de remettre de nouveau en place tout le matériel alpin 
que l’érosion a enlevé dans la région d’Orsiéres — Liddes — Praz de Fort. Si ensuite 
nous enlevions, une par une, les tranches horizontales de ce matériel alpin, nous 
pourrions constater, dans les tranches supérieures, l’orientation alpine (SW-NE) 
des lignes tectoniques. Dans les tranches soujacentes, nous remarquerions |’influence, 
de plus en plus croissante, d’une autre direction (S-N), celle du socle hercynien 
« rajeuni ». 

Ces considérations tectoniques éclairent singuligrement l’évolution du lit d’é- 
coulement du glacier de Saleinaz. Au premier stade de glaciation ce glacier suivait, 
entre Praz de Fort et Liddes, la direction alpine des plis. Cependant l’érosion abaissait 
de plus en plus le fond du glacier. En méme temps, l’influence du soubassement 
marqué par la direction hercynienne allait grandissant dans |’épaisseur du matériel 
alpin. Le torrent sousglaciaire, cherchant la direction de la moindre résistance, a 
emprunté définitivement la direction hercynienne (Val Ferret actuel) suivant laquelle 
le creusement devenait plus facile (schistosité concordant avec la stratification). 

Le torrent ayant préparé un nouveau lit pour l’écoulement du glacier, le passage 
par le col de la Vouardetta a été abondonné. 

Dans la région de Chamonix méme, un spectacle d’une grande beauté sert 
d’illustrer V’influence de la structure tectonique sur l’écoulement des Glaciers. Mon- 
tons par la pensée (ou mieux encore réellement) sur la plate-forme de Planpraz, sur 
la rive droite de la vallée et dominant directement Chamonix. La yue sur la partie 
culminante du Mont-Blanc y est remarquable. Pour saisir exactement l’orientation des 
éléments morphologiques, il est utile de se reférer aux cartes et en particulier aux 
cartes géologiques (Corbin et Oulianoff 1927-1958, feuilles : Chamonix, Aiguille du 
Midi, Mont-Blanc-sommet). De la partie sommitale du massif s’écoule le glacier 
des Bossons et cet autre de Taconnaz. Leurs lits sont paralléles et orientés au N 10° E, 
tandis que la vallée de Chamonix (soit le lit de l’ancien glacier de l’Arve) est orienté 
au S 45° W. Par conséquent, les glaciers de Taconnaz et des Bossons s’écoulent 
(dans leurs parties situées au-dessus du niveau de 2600-2700 m) dans le sens contraire 
a celui du glacier-collecteur arvin. La raison de cette étrange structure glaicaire est 
a chercher dans les conditions tectoniques et lithologiques. Dans sa lutte pour 
imposer la direction aux glaciers, le soubassement constitué de roches tendres reste 
gagnant. La carte géologique (Corbin et Oulionaoff, feuille Aig. du Midi) montre 
cette différence de la nature des roches le long du lit du glacier des Bossons. La rive 
droite de ce glacier est taillée dans le granite, roche dure, tandis que le lit proprement 
dit est creusé dans les schistes cristallins de constitution variable et de toute facon 
plus tendre que le granite. 

Mais en dehors du facteur lithologique il y a lieu de considérer encore le méca- 
nisme du soulévement de chaines de montagnes. Avant la fin du XIX siécle les failles 
ont été considérées comme moyen essentiel qui permet la surrection des montagnes. 
Ensuite est venue l’époque marquée par une vogue glorieuse des plis, des plis-couchés, 
des nappes de recouvrement. C’était le régne de la plasticité. Actuellement, les failles 
gagnent de nouveau une partie de leur réputation ancienne. La glaciologie bénéficie 
beaucoup de ce retour partiel aux failles, car nombreux sont les cas, ot les change- 
ments dans les écoulements des glaciers resteraient inexplicables si l’on ne tenait 
compte de l’intervention des failles. 

Un trés bel exemple du réle de failles dans l’évolution de la couveture glaciaire 
(glacier du Trient) est fort bein visible sur le trongon de la route Martigny — col de 
la Forclaz — Téte Noire, qui fait partie du circuit classique du Mont-Blanc. (Voir 
la f. 282 — Martigny — de la Carte nat. de la Suisse, région autour des coordonnées 
566-568/96-102. On peut aussi consulter les feuilles 525 (Finhaut), 525-bis (Col de 
Balme), 526 (Martigny) de l’Atlas topogr. Siegfried au 1:50000). 

A l’une des premiéres périodes de glaciation, le glacier du Trient descendait du 
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massif du Mont-Blanc en-une large nappe. Plusieurs vallées actuellement tout a fait 
individualisées, n’existaient pas a cette époque. Le glacier du Trient coulait dans la 
direction du Rhéne suivant une pente assez forte (15 % environ) et passant par dessus 
le massif de l’Arpille (2085 m). 

Une période interglaciaire succéde, dans les Alpes, au grand épanouissement 
de la couverture de glace. Pendant la période interglaciaire, l’activité mécanique des 
torrents prime sur celle des glaces mouvantes et s’effectue principalement suivant les 
lignes directrices tectoniques. 

Le torrent qui descendait du col de Balme par la Combe de Martigny creusait 
son lit dans les marnes et les schistes argileux du synclinal complexe de Chamonix. 
Ce torrent avait pour affluent, sur sa rive droite, l’émissaire du glacier du Trient. 

Pendant la période de la glaciation suivante le glacier du Trient a déja utilisé 
le vallon creusé par le torrent du col de Balme-Combe de Martigny. Butant contre 
la rive gauche de ce vallon et n’ayant plus le volume suffisant pour envahir de nouveau 
le plateau de I’Arpille, les glaces du Trient étaient obligées de dévier brusquement 
vers le NE. 

Plus tard, la barriére rocheuse qui séparait la vallée de 1’Eau Noire de celle entre 
le col de Balme et Martigny, fut rompue par suite de l’érosion régressive du torrent 
qui descendait vers la Téte Noire. Les conditions géologiques propres a cette région 
favorisaient particuliérement le travail de creusement de ce torrent. En effet, ce tron- 
con de la vallée actuelle du Trient est situé exactement dans la zone des puissantes 
cassures a orientation N 35° W. Le lit du glacier du Trient, dans sont état présent, 
est également logé dans la méme zone de cassures. 

Quand la nouvelle période de glaciation s’étendit sur les Alpes, la vallée torren- 
tielle du Trient, entre le village de Trient et la Téte Noire, se trouvait complétement 
préparée a recevoir le glacier avancant, a la suite de la mort de l’ancienne magistrale 
hydrographique jalonnée par le col de Balme-et la Combe de Martigny. 

Toutefois le nouyel avancement des glaciers n’arriva pas a atteindre l’ampleur 
des glaciations précédentes. Le glacier du Trient était descendu cette fois-ci seulement 
jusqu’au village de Trient ot il a abandonné cette belle moraine frontale sur laquelle 
est construite l’église de Trient. 

Un autre exemple — et combien imposant — de la déviation décisive du lit 
d’écoulement d’un glacier, par une zone faillée, est visible dans la vallée du Rhé6ne, 
pres de Martigny (voir la f. 282 Martigny de la Carte nat. de la Suisse au 1:50.000, 
coordonnées 570-574/106-110). Ce coude brusque a 90° intrigait depuis longtemps 
les géologues. Cela aurait été tellement logique de voir l’écoulement du glacier du 
Rhone tout droit devant soit. Malgré toutes les recherches pétrographiques minutieuses, 
on n’a pu trouver aucune indication, méme moindre, de ce passage. Les exigences 
de la structure géométrique du soubassement ont décidé autrement, tout comme dans 
le cas décrit plus haut. Au lieu de rester dans le synclinal formé de roches tendres 
(synclinal complexe de Chamonix. Oulianoff, 1934), le puissant glacier du Rhéne 
a franchi la chaine monumentale des Hautes Alpes Calcaires perpendiculairement a 
son axe. Quelles en pouvaient étre les raisons? Les photographies hyperstéréosco- 
piques aériennes (Corbin et Oulianoff, 1934) montrent l’existence de tout un faisceau 
de failles verticales orientées parallélement au cours actuel du Rhéne au N de Mar- 
tigny. Ces cassures affectent essentiellement le soubassement taillé dans les roches 
cristallines. C’est done ainsi qu’il a été créé, dans la chaine des Hautes Alpes calcaires, 
une zone faible incapable de résister au creusement des torrents qui ont élargi la 
dépression en la préparant pour le passage du glacier du Rh6ne. 
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TRAVELING WAVES ON GLACIERS 


J. WEERTMAN (*) 
U. S. Naval Research Laboratory, Washington, D. C., U.S.A. 
Now at Office of Naval Research, American Embassy London 


ABSTRACT 


An analysis is made of traveling waves on glaciers. Wave solutions are obtained 


by slightly perturbing steady-state solutions of the equations of Nye’s theory of | 


glacier motion. It is found that glacier waves should travel at speeds three to eight 
times the surface velocity. 


INTRODUCTION 


Sometimes glaciers receive unusual amounts of snow and ice in their accumu- 
lation area. It has been observed (!:2) that the resultant excess thickness at the head 
of a glacier spreads in time to the lower reaches by means of a «wave» whose velocity 
seems to be roughly four times the surface velocity. 

We shall show that waves traveling with such a velocity are to be expected from 
Nye’s theory (3-7) of the flow of ice in glaciers. Unfortunately we can treat only rather 
broad waves because the approximations we use resquire that the velocity of ice 
changes slowly with distance along a glacier. However, our results may be qualita- 
tively correct for narrower waves. 

The equation from which we shall obtain traveling wave solutions is the following 
one 

dh oA 


ny = .G Uf + VA (1) 


Ox 


where / is the thickness of a glacier, of is the rate of accumulation or ablation at 
the point x measured along its length, uj, and vy, are the surface velocities in the x 
and y directions (See Fig. 1). The derivation of this equation is quite obvious from 


: , , oA 
geometrical considerations. Under steady state conditons — = 0. The values of 


or 
uy, and yp, can be obtained from Nye’s theory. 
We shall consider two very simple and special applications of Eq. (1) and then 
a more complicated problem. All the problems we consider are two dimensional 
ones in which the density and temperature of the ice is constant everywhere. 


~ 


WAVES IN LONG GLACIERS OF UNIFORM THICKNESS 


Consider the simple case shown in Fig. 1. This Figure shows an infinitely long 
glacier whose upper surface is parallel to its bed at distances far from a wave front. 
There is no accumulation or ablation of ice on the upper surface. Ice is supplied 
at x = — oc and removed at x = o. Let a be the slope of the glacier bed. 

At positions far from a wave the velocity vy is equal to zero. The velocity u can 
be calculated exactly from Nye’s theory (*) and is 

u =u + (2/[n + 1]) (Q ga/A)" (An +1 — (h— y)ntl (2) 
where us is the velocity of sliding over the glacier bed, o is the density of ice, g is the 


(*) Now at office of Naval Research, American Embassy, London. 
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ere 


Fig. 1 — Waves on a long glacier (w is the width of one wave). 


gravitational acceleration, and A and n are constants which can be obtained from 
experimental creep tests on ice .Glen (°) reports values of n of 3.2 or 4.2 depending 
on how the experimental data are analyzed. 

The only equation proposed so far for us gives (1°) 


us = Br™ (3) 


where B is a constant which can be evaluated with the aid of experimental creep 
data of ice, t is the shear stress exerted on the glacier bed, and m is another constant 
equal to (m + 1)/2. The shear stress on the bed is equal to 9 gaA and thus us is 
given by 

us = Blo ga Ay™ (4) 


We now consider waves in our glacier whose width is of the order of, or larger 
than, 4 and whose height is small compared to h. The following relationship (°) for 
the velocity vy, is used in Eq. (1) > 


h 
r) 
m=—f Gay (5) 
0 


In Eqs. (2) and (4) the slope « should now be replaced by the actual slope « — dh/dx 
where 0 //d x must be taken to be small compared to «. Equation (1) reduces to 


dA oh pean 
BPN ee eon 


(6) 
where V is equal to (m + 1) us + (n + 1 (up us) and thus equal to 3 to 5 times 
the surface velocity, the exact value depending on the relative contribution of u to 
the surface velocity uj, and what experimental value is used for n. 


If the second term on the right of Eq. (6) is small compared to the first term we 
have the equation 


oh oA 
BURDEN 


(7) 


solutions of which are any function of the form A(x — Vz). These solutions represent 
waves traveling with the velocity V ~ four times the surface velocity. 
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The meaning of the second term on the right can be made clear by considéring 
it large compared to the first. We then have the equation 
oh oA 
Fart aes (8) 
ofr Ox? 
where D is equal to [n(u_, — us) + m us] (h/a). This is the diffusion equation, the 
solution of which (11) is the Poisson integral 


{ft RIOR fie eee 
CS exp | \aE (9) 


where x* = x/4/D and A (0, x) are the initial values of h. 
Equation (8) tells us that the width of our wave increases in accordance with 
the diffusion equation. If w is the width of a wave it follows from the diffusion equa- 


ation that 
D h 
— wv -- 10 
af i Qi Ia Se 


where ¢ is measured from the time where the width is narrow (~ fh) and / is the 
distance the wave has traveled from thime equal to zero. The width is given by 


we VDte Valo (11) 


We can thus interpret (*) Eq. (6) as an equation representing a wave traveling 
down a glacier with a velocity approximately four times the surface velocity. As 
the wave travels its width broadens as shown by the diffusion equation. From Eq. (11) 
we see that before the wave has traveled very far its width is much larger than the 
thickness of the glacier. 

A simpler but not very rigorous derivation of the result that a wave travels 
down a glacier with a velocity equal to approximately four times the surface velocity 
can be given with the aid of Fig. 2. Here the thickness is taken to be A at distances 


Fig. 2 — Wave on a long glacier. 


(*) We could have proceeded more directly in our interpretation if we had 
used the moving coordinate sytem x = x — Vt, t — t in which h(x,t) = h(x,t) = 


A(x — Vt, 0). On substitution Eq. (6) goes directly into Eq. (8) with h(x,A) replaced 
by A(x,t), x by x, and ¢ by 7. 
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far below the wave and A + A & far above it. The volume of ice I passing per unit 
time through the cross section DC situated some distance below the wave is 


h 


I (A) = f u (A,y) dy 
0 


and that passing through AB which is well above the wave is 


h + Ah 


1+ An= f uh + Ah,y) dy 
0 


Now let us make the assumptions that as the wave travels down the glacier its shape 
does not change (or the less stringent assumption that it changes its shape symmetri- 
cally about its center as implied by Eq. (8)) and its velocity remains constant. Consider 
the rectangle ABCD in Fig. 2 as being in motion with the same velocity V as the 
wave. The amount of ice passing through section DC is now I(h) — AV and through 
AB is (h + Ah) —(h + AAV. By conservation of volume these amounts of ice 
must be equal to each other. Hence V is given by 


V=[I4)—1h+ Ah] / AA w dl (A)/dh (12) 


This velocity is identical with the one in Eq. (6). 


BULGES AND DEPRESSIONS ON ICE SHELVES 


In this section we consider a problem which is not directly concerned with 
traveling waves but which gives a result that is useful in the interpretation of an 
equation in the next section. 


ICE 
WATER 


Fig. 3 — Bumps and Depressions on a floating ice shelf. 


We consider the floating ice shelf pictures in Fig. 3 which contains bulges and 
depressions. We apply Eq. (1) again and consider that WJ is independent of x. The 
velocities uj, and vy, have been calculated (#*) and can be writtien as 


x 
mn = [Chr ax (13) 
Xo 4 


he Ciel he oh 


in the steady state condition. The quantities C and x, are constants. If the bulges 
and depressions of Fig. 4 are spread out over distances of the order of or larger than 
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h and if the departure front the equilibrium value of h is small, then Eq. (1) becomes 


dh dh hh 
ae os 


(14) 


where A, is the equilibrium value of A. 


Fig. 4 — Glacier resting on a bed of slope «. 


The term up dh/dx indicates that a bulge or depression moves with the surface 
velocity up, and thus we do.not have a traveling wave. The second term on the right 
indicates that the bulge or depression disappears with time. The solution of Eq. (14) is 


h = hy + hy (@ — upt) exp (— A t/ [n + 1) hy) (15) 


where hf, is arly function satisfying the conditions on the bulges and depressions 
mentioned before. 

The time required to eliminate a bulge or depression is approximately (nm + 1) 
h,|. A bulge is eliminated because in such a region the creep rate of the shelf is 
slightly greater than normal and consequently here the shelf thins itself at a somewhat 
greater rate. At a depression the opposite is true. 


WAVES IN GLACIERS WHOSE SURFACE VELOCITY IS MAINLY DUE TO SLIDING 
In this section we consider a glacier the major portion of whose motion is due 


to sliding (*). Figure 4 gives a cross section of the glacier. The slope of the bed is 
equal to «. The x direction is taken parallel to_the bed. The surface velocity uy is 


approximately 
m oh m 
en AG, oan Ne is (16) 


if sliding is the predominate mechanism of motion. The velocity vA is then given by 


h oun oh mupnh deh 
Y= —h]— = “ te 
h = Mm Up re ia ( Tae (17) 
ao—- 
Ox 


(*) The general case where motion is due both to sliding and to creep within 
a glacier could be analyzed for waves by using results derived by Nye. However, 


we would end up with complicated expressions which should be qualitatively the 
same as those derived above 
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ff h is set equal to Ay + h, (hy is small is small compared to A, and 0/,/dx is small 
compared to dh,/dx) where h, is the steady state value of Ah, we obtain from Eq. (1) 
the following equation 


| 


Hen Re ea A) 


mh, 0, oA, mO OA; muh, 2h 
=- =—(m+1)u ———— peat Q i 0 “oO 1 
| hg dx (a—6, ) a 


a, 


m Ug Ny o* Ay (m +1) h, (m—1) dh, “ 
(a—O,) Ix Fg es hes) od oe 


| 


where 9, is equal to 9d h,/ dx and uy, is the steady state value of up. This equation 
can also be written as 


dh, | 0, sea 
eS (m “ 


i Es iz 
sy + 1) uy + (m4 De ea. | om -F 


| 
T 


mM Up Ny 2 hy 


h 
b G6 see Tmt Dae M mt DIE (188) 
v 0 


The three terms on the right hand side of this equation can be easily interpreted from 
the results of the previous two sections. The 0h, / dx term we recognize as the 
one giving us a traveling wave. The 0 7A, / 0 x? term allows the wave to spread out 
and become broad. The /,/h, term causes the wave to disappear. 

It is not obvious from Eqs. (18) what the wave velocity is in terms of the surface 
velocity. An approximate value can be obtained by taking ~ small compared to — 0, 
and by using as a first approximation the following parabolic equation due to 
Orowan (7%) and Nye (°) for the upper surface 


eae’ 
hy a agiiee (19) 


where H is a constant and L is the length of the glacier. From this equation we 
obtain the relationship 


d *hy 


hy cra eh 2 62, (20) 


_ When this relationship is substituted in Eq. (18a) the following equation results 


oh, OA, Mushy, 07h; 


scans te epee Ph Mors f 00 | ae 


21 
ot ry) 


In our approximation the h,/h, term has dropped out. Equation (21) represents 
waves traveling at velocities (3 m + 1) times the surface velocity (~ 7 to 8 times 
the surface velocity). 


(*) There are of course two types of narrow waves. One kind is that for which 
h =h,, the steady-state value of A, for all values of x less than any particular one 


mex, and i=) = Ah for x > Xp». The change in / occurs in a narrow region around X59. 
Another kind of wave is that for which h = A, everywhere except in a small region 
around x,. The former wave would travel; the latter would not until its width broade- 


ned to a value of the order of f, 
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Pan > G— 


SUMMARY 


The examples just analyzed show that one may expect waves to travel dowa 


glaciers at velocities three to eight times the surface velocity of the glacier. The waves 
that were considered are rather broad, of the order of or larger than the thickness 
of a glacier. Because of their extreme width such waves will be difficult to observe. 
Traveling waves which have been observed seem to be narrower than the thickness 
of a glacier. Our analysis may be useful for giving a qualitative description of these 
narrower waves (*). 


() 
(*) 
(°*) 
@) 
(°) 
(°) 
C) 
(5) 
© 
(7?) 


a) 
Ge) 
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VERTICAL PROFILES OF VELOCITY AND THE FLOW 
LAW OF GLACIER ICE (*) 


MARK F. MEIER 
U. S. Geological Survey, Tacoma, Washington, USA 


SUMMARY 


Measurements of vertical profiles of velocity in glaciers extend our knowledge 
of the flow law of ice. However, borehole deformation experiments seem to give 
results somewhat different from those obtained in the laboratory and in certain tunnel 
closing experiments. This discrepancy probably reflects differences in the thermo- 
dynamical and physical environments and is not entirely a figment of poorly known 
stress and strain rate fields. Because of our incomplete knowledge of the flow law of 
ice and the difficulty in applying laboratory results to real glaciers, there is no sub- 
stitute for direct measurement of vertical profiles of velocity. We cannot expect to obtain 
an understanding of thickness, velocity, surface profiles, wave-like behaviors, or 
response of glaciers to climatic change until we can predict with assurance the distri- 
bution of velocity at depth. 


In order to derive a flow law from the experimental data one must decide which 
stress and rate of strain factors are significant. Some borehole experiments and the 
laboratory experiments of Rigsby (1957) suggest that hydrostatic pressure has little 
or no appreciable effect on the flow rate. Therefore a reasonable starting point is 
Nye’s (1957, p. 115) simple assumption that the second tensor invariant of strain 
rate (the strain rate deviator) is a function only of the second stress invariant (the 
stress deviator). 

Many borehole deformation experiments have yielded inconclusive results 
because the complete strain rate field was not known. A complete set of data may 
be obtained on the surface by simple measurements, but assumptions have to be made 
about the variation of the normal strain rate components at depth. In this way it 
has been possible to analyze two vertical and one horizontal velocity profile measure- 
ments the Jungfraufirn borehole experiment of Gerrard, Perutz, and Roch (1952), 
and the Saskatchewan Glacier vertical and horizontal profiles of Meier. These data 
when analyzed by the methods developed by Nye (1957, p. 129) give results which 
do not exactly verify the simple power law flow behavior found by Glen (1955, p. 
528) from laboratory experiments. Tunnel closing experiments, when analyzed on a 
point-by-point basis, and Glen’s laboratory data at low stresses also suggest a devi- 
ation from power law behavior. Although there is considerable scatter when all of 
these experiments are plotted as points on one graph, there is an obvious transition 
from a nearly viscous-like behavior at very low stresses (less than 0.2 bar) to a power 
law behavior at stresses of over 1 bar. 

Weertman (1957) has shown that a power law relation of stress and strain rate 
follows from a reasonable physical model of an ice crystal yielding in steady-state 
creep by dislocation gliding. However, it is well known that some sort of grain boun- 
dary flow is also operative in glaciers. One should expect that the resultant flow of 
a polycrystalline mass would be the sum of contributions from at least two mecha- 
nisms. The experimental data do not confirm the Eyring-Kauzmann theory of flow 
as a chemical rate process (Eyring, Glasstone, and Laidler, 1941, p. 483) throughout 


(*) Publication authorized by the Director, U. S, Geological Survey. 
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a large range of stresses unless two separate mechanisms act togehter. A flow law 
equation of the form 


€ =k,o + k,o” 


is mechanically reasonable and appears to be consistent with the data currently 
available. In this equation € and o are functions of the deviators of strain rate and 
stress, respectively; k, is a constant depending on relative speed of grain boundary 
creep ( 0.018 bars—!years—! if ¢ is given in years—! and o is given in bars; and 
k, and n indicate the relative speed of intercrystalline gliding (ky a 0.13 bars—45 
years—!, n we 4.5). 

The tentative results given above are approximate at best; the correct flow law 
may involve additional factors and may have a somewhat different form. More 
detailed work on the problem of the flow law of ice and how this determines vertical 
velocity profiles must be done before we can answer many important questions 
about the shape and behavior of glaciers. The common practice of analyzing field 
results according to an assumed flow law does not necessarily contribute to our 
knowledge of the correct flow law and may lead to ambiguous or misleading conclu- 
sions. In particular, the following research projects should be given highest prio-ity: 

(1) Data should be obtained on the vertical profile of velocity in a glacier or 
ice sheet at a point where transverse and longitudinal normal strain rates are known 
to be zero or very small. 

(2) Lacking this, much can be learned from measured vertical profiles of velocity 
in areas of extending or compressing flow if the complete strain rate tensor is measu- 
red, at least at the surface, and the analysis considers all components of shearing 
stress and strain rate. Finite strain.theory may have to be employed. 

(3) A theory of stress, such as Nye’s (1952, p. 85; 1957) should be extended to 
cover valley glaciers of elliptic or parabolic cross section because most accessible 
glaciers are neither two dimensional sheets nor semicircular in cross section. 

(4) The thermodynamics of the flow process in a temperate glacier should be 
analyzed. This should lead to an improved understanding of the thermodynamic 
limitations on flow behavior, and should make laboratory and field experiments 
more directly comparable. 
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THE FLOW LAW OF ICE 
A discussion of the assumptions made in glacier theory, their 
experimental foundations and consequences 


J. W. GLEN 
Physics Department, Birmingham University, England 


SUMMARY 


Experimental evidence on the flow law of ice is reviewed, and the justification 
for various assumptions commonly made in theoretical studies of ice movement is 
discussed. This enables the reliability of results obtained using the assumptions to 
be assessed. 

The general theory developed allows certain predictions to be made concerning 
the effects of complicated stressing systems, and in particular the theory is applied 
qualitatively to explain the anomalous behaviour of glaciers below ice falls and in 
other places where large stresses are-acting in the ice due to its flow. 


Introduction 


Theoretical discussions of the physics of ice movement must start from some 
assumptions concerning the behaviour of ice when it is subjected to a stress. In this 
paper we shall consider the experimental evidence on which such assumptions can 
be based, and so bring out the possible reasons for which the theory could fail. In 
this way it is possible, to assess the strength and weakness of the present state of the 
theory of ice movement, and to see in what directions future investigations should 
proceed. It is also possible to see certain predictions of a theoretical nature which 
may assist in the explanation of some current glacier problems. 


Experimental evidence on the flow law of ice 


Experimental evidence on the flow law of ice can be gained in two main ways, 
from laboratory tests, and from the success of theoretical predictions of the behaviour 
of natural ice masses. In many ways the simplest method consists of laboratory work, 
for the conditions of the experiment are usually much better defined than in field 
work, and, although the success of theoretical work on glacier flow is a heartening 
confirmation of the assumptions made, laboratory tests provide the best foundation 
for our knowledge of the behaviour of ice. 

A large number of tests have been performed on the mechnanical behaviour 
of ice under various kinds of stress. Many of the more modern ones have recently 
been reviewed (4), and I shall simply summarize the position here. Single crystals 
of ice can deform by slip on their basal planes, and no definite stress has been found 
below which no deformation occurs. Under a given stress the rate of deformation 
appears to increase with time, irrespective of whether the stress is applied as a com- 
pression, tension or shear (2) (*) (*). There is some doubt concerning the mathematical 


- form of the creep curve, and there is as yet little evidence on the variation of flow 


is 
et. 


with stress, although it would seem to be something rather like a power law the expo- 
nent of which lies between 2 and 4. The variation with temperature is quite marked, 
and one relation which has been dedeuced (2) is that as the temperature is reduced 
from 0°C, the stress required to produce a given creep curve is increased by a factor 
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proportional to the square of the temperature in degrees Centigrade. It has also been 
shown (*) that prolonged resting, or changing the glide direction, does not restore 
its original hardness to. an ice crystal, but that, once it has been deformed and the 
creep has accelerated, this accelerated rate is resumed if the stress is reimposed. 
A hydrostatic pressure does not affect the creep behaviour of an ice crystal, provided 
the difference between the test temperature and the melting point is kept constant (°). 
However it has been reported (°) that a compressive stress perpendicular to the slip 
plane increases the glide rate considerably. 

Tests on randomly oriented polycrystalline ice (7) (8) have shown that, under 
a constant load, the rate of flow decreases with time at first, though it may later settle 
down to a steady rate or even reaccelerate. This rather surprising difference from the 
behaviour of single crystals must be due to interaction between the various grains, 
while the subsequent reacceleration can be attributed to the recrystallisation of the 
ice with a preferred orientation favorable to slip under the action of the applied 
stresses, for this does appear to be the preferred orientation observed. The minimum 
flow rate observed can be related to the applied stress, and it is found that a power 
law of the form 


e = (o/A)" (1) 


results, where e is the strain rate, o is the applied stress, and A and 7 are constants. 
The value found for n in tests at higher stresses was about 4, but at lower stresses 
the value of n appeared to drop; however this may be due solely to the fact that 
the tests at low stresses were not continued long enough forthe true minimum rate 
to be observed, and when this is taken into account, no important deviations from 
this law were observed. This law also results from certain analyses of the flow of 
glacier ice, but since the stresses are not simple in these cases, the considerations 
discussed later in this paper have to be borne in mind in assessing the results. The 
variation of flow with temperature has also been investigated, but not over a suff- 
iciently large range of temperatures to enable the law governing it to be deduced. 
The magnitude of the variation can be quite large: about a factor 6 in flow rate 
between the melting point and — 13°C. 

Most of the tests on polycrystalline ice in which the stress has been uniform 


throughout the specimen have been performed in tension or compression (though | 


recently a series of shear tests has been reported (°)), but it is most important to see 
what the effect of more complex stress systems is, and it is worth emphasizing that 
there is no general theory by which the behaviour under complex stress systems 
can be deduced completely from the results of tests in simple tension or compression 
without making drastic assumptions the nature of which will be discussed below. 

Steinemann (°) has investigated the effect on shear tests of a large hydrostatic 
pressure, and has found that there is no marked effect, and has also studied the effect 
of superimposing uniaxial compression and shear. Inthis latter experiment the specimen 
was ring shaped, and was twisted to give the shear, the compression being applied 
axially. This experiment is virtually the only one that has been reported in which 
different stressing systems have been applied to essentially similar specimens, and 
the results are thus of great importance for the testing of any theory of ice flow; 
they will be discussed again below. 

The experimental information is, as we see, still rather sparse, but we can con- 
sider what the theoretical possibilities are, and can then investigate what such evidence 
as we have can tell us concerning the various possibilities. Finally we can see what 
consequences in terms of the behaviour of ice in nature would result if certain 
theories were to prove to be applicable, 
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Theoretical possibilities for the flow law of ice 


In order to limit this discussion, I will assume that the ice we are considering 
consisted originally of randomly oriented polycrystals, and was thus isotropic. This 
assumption is seldom true for natural ice masses, but is probably a good approxi- 
mation in the case of glacier ice, though it would be a rather poor one for some 
other forms such as river ice. I will also assume that the rate of flow depends only 
on the stress, and not upon the time for which it has been acting. We may hope that 
this will be true for those cases of flow where a particular piece of ice remains under 
the same stress sufficiently long for a steady state to be reached. It may be that 
recrystallisation will already have produced ice far from isotropic before this steady 
state is reached, but, as is shown in the Appendix, provided the stress does not change 
direction, this anisotropy does not invalidate the theory. These initial assumptions 
naturally impose limitations on the theory, and if any particular results do not 
agree with theoretical predictions, it may always be because these initial assumptions 
are untrue. 

Even in an initially isotropic material in which the flow is a function of the 
stress alone, the flow law can be quite complex. It can be shown on general grounds 
(see Appendix) that the relation between two second rank tensors such as the strain 
rate e and the stress o must be of the form 


C47 oe A(X, Dies Dias) On qe BX, 2395 Dis) Oj a C1; ies Dis) Oik Okj; (2) 


where the suffices i and j can take any of the values 1, 2 or 3 and so give the various 
components of the two tensors, by is equal to 1 if i = j, but zero if i ~ j, and A, 
B and C are three general functions of the three invariants of the stress tensor 
,, LU, and 5. Here, and throughout this paper, we use the summation convention 
for repeated suffices. 

The three invariants of the stress tensor can be written 


bay = 06, + 6, + Oa, 2s = —(6, 62 + 6203 + 630), 
F Ds = 010203, 


where 6,6, and o; are the three principal stresses. XJ, is just three times the hydros- 
tatic pressure. However one of the few things that the experiments do tell us is that 
in those cases where’ it has been tested, the hydrostatic pressure does not affects 
the flow law, and thus »), must not enter our equations. A very convenient way of 
ensuring that this is so is to define the stress deviator by the equation 

| 


OH Pe Oj = rer 
the three invariants of this tensor are 


pig =0,+60,+60'3 =o1 = 0, 


1 
Ds = — (102 + 6'20'3 +: 0301) = 7 ot Oi, 
/ / tA oy 1 / 4 fg 
SS OG O's = OF jk Oki 


and the first invariant is necessarily zero. We can therefore rewrite equation (2) in 
terms of the stress deviator; it becomes 


eij = A Cue es) oy =I Blois os) OF aa Cr sau’) 0 ik O' kj. (3) 


We can further reduce the possibilities for the flow law by using the fact that 
the density of ice remains constant during flow; this will be true if the properties of 
the ice are not changing, and this is the only case for which any general theory can 
hold. The change in density is related directly to the first invariant of the strain rate 
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tensor E, = e;;. Tjus if the density does not change, E, = 0, and if we use equation 
(3) to determine e;;, and equate the result to zero we get 


3-A(D' 6, D's) ++ BO De) ea Cs 2 
or, since 1’, = 0, 


2 
AC 95 D4 ares ye CO ee) 


This is a relation between A and C which we can use to eliminate A from equation (3) 
and so obtain 


2 7 vd t / / 7 / De 7 
ei, = — 3s CX’, 1's) Oy + BC's, L's) Oy + CQU’s, L's) O'R OK, (4) 


which is the most general form that the relation between stress and strain rate can 
have under our assumptions. It contains two arbitrary functions of two variables, 
and these cannot be determined from any series of tests using only one kind of 
loading, such as for example compression tests. This demonstrates the fact that 
such a series of tests does not give sufficient information completely to determine 
the flow law of ice without further assumptions. 

In order to do some calculations based on laboratory tests in compression, 
Nye (2°) made the further assumption that under a given stress the components of 
strain rate are proportional to the components of the stress deviator and that the 
second invariant of the strain rate tensor is a function of 4)’, only, and if this is so. 
it can be shown (see Appendix) that equation (4) reduces further to 


ey = BOL) Ca (5) 


This relation can be tested using the results from any experiments in which, 
for comparable specimens, %1’, and %’, were varied separately. Such tests on poly- 
crystals have been made by Steinemann (°). It is possible to compare his tests in 
uniaxial compression and_tension with his tests in shear by plotting values of E,, 
the second invariant of the strain rate tensor, against values of HRS if this is done 
all the points should lie on a single curve. This procedure is equivalent to that adopted 
by Nye (7°) in comparing laboratory compression tests with the glacier results, for 
Nye’s t is equal to the square root of 5, and Nye’s € is equal to the square root 
of E,. Steinemann has made this comparison and finds that the two types of test 
do not give the same curve, that for shear giving a slower strain rate at a given stress 
than is predicted by the theory from the uniaxial results. Steimemann has suggested 
that this may due to a different anisotropy of the ice developing in the two specimens, 
but this anistropy, being entirely determined by the stress, can only affect B and C 
in equation (4). It is quite possible to account for Steinemann’s result provided the 
function C in equation (4) is not zero, or B is function of YY’5. 

Steinemann (°) has also made tests under simultaneous shear and compression, 
as described above, and these tests also allow us to test equation (5). Here the test 
may be even better than in the comparison between uniaxial and shear tests, as speci- 
mens of the same shape were used throughout. The method of making this comparison 
is discussed in the next section. 


Interpretation of Steinemann’s tests under simultaneous shear and compression 


In these experiments the direction of compression lay in the plane of shear and 
parallel to one of its directions (see Fig. 1). If we represent the magnitude of the 
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Fig. | — Diagram to show the combination of stresses used by Steinemann in his 
tests under combined shear und compression. 


shear stress by t and that of the uniaxial compression by P, then the stress tensor 
can be written in matrix form as 


Ore <0 
ao eK) 
0 0 O 
and the stress deviator is 
—P/3 7 0 
T 2P/3 0 
0 0 —P/3 


The second invariant of the stress deviator 


pe = Dee ea 
and, if equation (5) holds, E, will be a function of Xi’, only, and the individual com- 
ponents of strain rate will, according to the assumption from which (5) was derived, 
be proportional to the individual components of the stress deviator. Steinemann 
only reports measurements of the shear strain, but the specimen must also have 
been compressing under the action of the compressive stress. It the resulting shear 
strain rate is v (using the usual definition of shear strain, so that the tensor component 


1a ; ; ahve : 
Ar 7), and the uniaxial compression strain rate is ¢, then the strain rate tensor 


e129 
expressed in matrix form will be @ 
—é/2 ¥/2 0 
y/2 S 0 : 
0 0. y=+e/2 

and its second invariant 

3 

eee pees 2 

he edge 
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and so it follows form equation (5) that 


Bek We CBR 
4 S7aee ee a P? Seay 


Thus for example when P = 0, and, consequently, é = 0, 
! VP) 2 
Pan 


Since Steinemann did not measure €, we cannot check this prediction directly, but 
we can compute what € should have been and then use this value to analyse the results. 
If the components of strain rate and stress deviator are proportional, then 


2a) = 2 PiGE), 


1 e 
os log 2, kg*cm“ 


Fig. 2 — A graph of log EF, against log ¥, using the data from Steinemann’s tests 
as ear coos and Se If the assumptions suggested by 
ye were true, a e points should lie on one ; 
points have the following meaning: Be ne 
O points derived from tests in simple shear 
points derived from tests under a shear stress of 4.20 Kg./cm?. with 
superimposed compressive stresses from 0 to 18 Kg./cm?.. 
++ points derived from tests under a shear stress of 6.59 Kg./cm2. with 
superimposed compressive stresses from 0 to 18 Kg./cm2, 
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or 


& = Py/3r. 


; Ley 1 : 
Thus if we plot a y?(1 + P?/3t?) against nm P* + 7? we should get the same curve 


whether or not the compression is acting. In fact since a power law is a good approxi- 
mation to this relation, it is best to plot the logarithm of these two quantities, and 
this is what has been done in Fig. 2 using data obtained from a graph of Steinemann’s 
results. Z 

It will be seen from Fig. 2 that, although there is some scatter among the points, 
as is to be expected in any mechanical tests of this sort, there is a definite difference 
between points corresponding to a given value of t, such that the effect of a com- 
pressive stress P on the shear rate is not as great as the effect of a shear stress giving 
the same value of &’,. This is not necessarily in contradiction with the result found 
in comparing shear and compression tests, where the effect of compression was to 
give a faster starin rate that that for a comparable shear, becuse in that case it was 
the compression strain that was measured under the compressive stress. It is quite 
possible that the value of & in these tests was correspondingly large. 


Applications to the theory of glacier flow 


It is useful to see what implications the theory that we have been discussing 
has concerning the behaviour of glaciers. Nye (1°) has drawn many fruitful deductions 
from the law expressed by equation (5), and there is no need to repeat that work; 
here we shall simply consider briefly what consequences would follow if, as seems 
now rather probable, we have to admit that equation (5) is not accurate, and we 
adopt instead equation (4). Finally we can consider a few implications of equation 
(5) that have not previously been discussed, and which may still have some validity 
in terms of the more general law. . 

One of the main differences between equations (4) and (5) is the presence in 
equation (4) of the terms containing the function C which show that in general e; 
will not be zero even if the corresponding stress deviator component 0’; is zero. 
For example, a specimen of ice would swell or contract perpendicular to the plane 
of shear, a behaviour well-known to occur in other non-Newtonian materials. This 
can be shown as follows. If a simple shear stress, for which the only non-zero term 
of the stress deviator is o’;, is applied, then X’, will be non-zero but LX’, will be 
zero. The swelling perpendicular to the plane of shear will be given by 


2 
Co a poe: roe Cc (3%, 2's) 


and so unless C(X)’,, 41’s) happens to be zero whenever Xi’; is zero, ¢33 will be finite, 
and the material will grow (or contract) perpendicular to the plane of shear. If it 
is not free to change dimensions in this way, as would be the case if the ice were part 
of a valley glacier, then a stress deviator 6’3; would have to develop to prevent the 
change. Experiments which test whether such an expansion occurs, or which measure 
a cross-stress developed if the expansion is prevented, are therefore a way of inves- 
tigating the form of the function C. 

Such experiments do not seem to have been done for ice, and until they are 
there remain many possibilities open concerning the form of the function C. There is 
only one further theoretical limitation, and this is made by the fact that rate of working 
- of the applied stresses must be positive, and so oi; ei; must be positive. If this is 
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substituted in equation (4) an inequality results that lays certain limits on the theo- 
retical possibilities for C. 

The variation of B with ’,, but not its variation with X1’s, can be found from 
the results of tests in simple shear, for in this case 


en = BX’, 0) G12. 
If in fact the power law relation @¢,, = (642/A)” holds, then 
BCX’ 5, 0) = Cy pte Dy) 


An interesting series of predictions concerning the behaviour of glaciers can 
be made by considering the effect ‘of adding a small stress to a large stress already 
present. If equation (5) were true, then it could be said that the small addition does 
not affect 4’, very much, particularly if the added stress components are not adding 
directly to stress components already present — if a compression is added to a body 
deforming by shear, for example. Thus if equation (5) were true, the material would 
react to this new stress exactly as though it were a Newtonian liquid of viscosity 


1 = 1/2B(Q’2): 
If in addition the power law relation holds, then we can use equation (6) to write 
n = An/2(X’,)4(—1) (7) 


This equation is similar to one derived by Nye (7°) to explain the flow in the upper 
layers of the Junfraufirn; and there are several examples in glacier theory where 
this situation occurs, and we shall consider some of them briefly below, but first 
we ought to consider what effect the failure of equation (5) would have. 

First we can note that it will be true to assume that neither &’, nor &’; will 
change greatly in magnitude, though it is of course possible that 4’, might change 
from zero to some small quantity, as will occur in the case mentioned above where 
a small uniaxial compression is added to a larger shear stress. Thus we shall expect 
the effect of the small addition on the first term in equation (4) to be small. The 
second term will give an apparent Newtonian viscosity exactly as on the simpler 
theory, with exception that it may be added to an already present first term. This 
means that the added deformation will be apparently Newtonian provided the third — 
term is small. This third term, however, if it is large, will give an added flow that is — 
essentially non-Newtonian since in general it is proportional to the product of two 
stresses. We thus see that the general ideas derived on the assumptions contained 
in the simpler theory may not be strictly true if the contribution of the third term | 
in equation (4) is large. With this warning, we can now consider the individual cases. _ 


(a) The closing of tunnels in rapidly deforming ice. Nye (2°) has shown that the 
rate of closing of tunnels dug into relatively smooth glaciers can be predicted using 
the flow law determined in the laboratory on the assumption that the closure is due | 
to the weight of the overlying ice; in this theory he assumes that equation (5) is valid. | 
However in those cases where the tunnel is below an ice fall (2°) (44) the rate of | 
closure is far larger. This effect can be understood if we realise that at such regions | 
of a glaciers there is a large longitudinal stress acting in the ice, which, throughout 
its depth is undergoing a rapid compression (1). If we assume that this stress in the 
ice is large compared with the stresses due to the presence of the tunnel, and that. 
the tunnel does not seriously modify the larger stress, then we can apply the ideas. 
of a quasi-viscous closure of the tunnel and use the normal viscous closure law 

Se) p/21s | 
where s is the closure rate and p the overburden pressure, the appropriate viscosity ’ 
being given by equation (7). We thus expect the closure of stich a tunnel to be pro-- 
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Fig. 3 — A graph of the rate of closure of the tunnel in Austerdalsbreen against 
the pressure due to the overlying ice. 


portional to p, and for the Austerdalsbre tunnel (11). this is approximately true as 
can be seen in Fig. 3. Since detailed measurement of the deformation allowed the 
stress deviator to be calculated for the ice round this tunnel, we can use equation (7) 
to predict the slope of this line. Unfortunately, this does not give good agreement; 
the viscosity calculated from the stress deviator is 2.3 <x 1014 poise, whereas the value 
needed to account for the tunnel closure using the viscous theory is 3 x 10! poise. 
This disagreement could be due to a failure of the assumption that everywhere the 
stresses caused by the tunnel are small compared with those due to the flow of the 
glacier, for as soon as this assumption breaks down, the result is a rapid increase 
in the rate of flow, or a rapid decrease in the apparent viscosity. 

(b) Disappearance of surface irregularities in rapidly deforming ice. In exactly 
the same way as we considered in the case of the tunnels, any other irregularity in 


~ the glacier which creates stresses round itself will cause the ice to flow more rapidly 


if large stresses are already present. Thus a crevasse or a surface wave will tend to 
disappear due to the flow of ice under its own weight, and these effects will be 
much larger, and will be calculable on a simple viscous theory, provided that, due 
to flow, the ice in the neighbourhood has large stresses in it already. Again the place 
where we would expect these effects to be most marked is below ice falls, for it is 
here that a large longitudinal compressive stress develops in the ice. This effect may 
act in addition to thc other mechanisms discussed by Nye (22) which can cause the 
disappearance of wave ogives. 


(c) Flow of the ice past obstructions in the bed. According to Weertman’s theory 
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of the slip of a glacier on its bed (7%), a glacier overcomes the larger obstacles by 
flowing past them. This flow will be due to the stress concentrations caused by the 
obstacles, which will be superposed on any stresses already present in the ice. Unlike 
the case of irregularities on the surface, any flowing glacier will have quite large 
stresses due to flow in the neighbourhood, since the shear stress on the bed of most 
flowing, temperate glaciers is about the same (*4), This effect will be of similar impor- 
tance in most glaciers, but very fast flowing glaciers, or glaciers undergoing rapid 
longitudinal compression, may have somewhat larger flow stresses and hence be 
able to flow past obstacles more easily. This may help to explain the greater erosive 
power of glacier below ice falls. Another possible result of this theory, is that the 
value of n in equation (5) of Weertman’s paper ought perhaps to be less than the value 
in the simple flow law, while the value of B should be greater. 


(d) Insertion of a ball into the ice. Haefeli (1°) has attempted to measure the 
«viscosity» of glacier ice by pressing a ball into it and measuring the rate at which 
it sinks. It is obvious from what we have said that this can only be expected to give 
an answer which is independent of the load, provided that all the loads used are 
sufficiently small for the stress they impart to the ice to be small compared with the 
stresses caused by glacier flow. In Haefeli’s case this condition was not satisfied, 
for the ice was in the Z’ Mutt Glacier, where the flow is quite smooth, and the stresses 
under the ball were up to 10 Kg./cm.?; it is therefore not very surprising that his 
results do not give a straight line through the origin when sinking velocity is plotted 
against load, but in principle this method could be used with smaller loads to deter- 
mine the value of the function B in rapidly flowing ice. 


(e) Flow of the upper layers of a glacier in compressing or extending flow. In a 
glacier which has large longitudinal stresses either tensile or compressive, the shear 
stress caused by the weight of overlying ice is, at least in the upper layers, a small 
addition to the large longitudinal stress. (Nye (1°) has considered this case, and he 
showed that the flow in the upper layers of the Jungfraufirn could be accounted for 
quite accurately by regarding it as due to a superposition of a longitudinal strain 
caused by the tensile stress and a shear strain computed using an effective viscosity 
determined by the longitudinal stress. Full details of this calculation, which is generally 
applicable to glaciers undergoing extending or compressive flow, are given in Nye’s 
paper, and it is mentioned here solely to.show that the idea introduced by Nye of 
an effective viscosity for the effects of small added stresses is an example of the law 
considered here, and that it has the other applications mentioned in sections(a) 
to (d) above. 


Acknowledgements 


I should like to than Dr. F. Ursell for introducing me to the general relations 
between second rank tensors contained in equations (2) to (4), and also Dr. S. 
Steinemann for allowing me to use unpublished experimental data. 


APPENDIX 


(A) Derivation of Equation (2). 


In an isotropic meterial, or in a material whose anisotropy is entirely due to 
the action of the stress, and which must therefore have the same symmetry as the 
stress, the flow tensor must also have the same symmetry as the stress. Thus the 
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individual components of the strain rate tensor must be related to the stress tensor 
by terms which can contain an arbitrary function of the invariants of the stress tensor, 
but can only otherwise contain the stress components in the form 


ei a Ad, a. Dis) dy si BO Doge Ds) Oj ao Gila ye 2) Oik Okj + 
+ Das Dist Dae) Oik Okl O17 + E(X,; Da Xs) ik Ok1 Olm Omj + «+ 


The fourth and further terms can be shown to be expressible in terms like the first 
three as a result of the Cayley-Hamilton Theorem in matrix algebra. In our notation 
this theorem can be written 


ik Oki O1j — Ly ik Okj — U2 ij — Vs Si; = 0, 


and so can be used to rewrite these terms in the form of the earlier ones. This means 
that the most general form for the relation is that written as equation (2). 


(B) Derivation of the flow law resulting from Nye’s assumptions 


In this section we shall consider the effect on equation (4) of making either or 
both of the following assumptions: (i) that the components of strain rate are propor- 
tional to the components of the stress deviator; (ii) that the second invariant of the 
strain rate tensor is a function of the second invariant of the stress deviator only. 

Assumption (i) implies that the principal strain rates are proportional to the 
principal stress deviators. 

This can be written e,/o’; = e./o’, = e/0’, and substituting for e,, e, and e3 from 
equation (4) 


2 
=a Da Cs, XY’ )/o", he B(x’, &’s) se COs) ome 


3 
2; 
a — 32% CO 2G “ale B(Si%45.255) a COG ia) om 
2 
= — 32" COS Dace Kors wy B(d:’., vag) Fie COx’s: 24) O's, 


and B(d)’s, %’s) can be subtracted from each of these expressions. After this has 
been done, C(X’,, &1’s) occurs in all terms, and so can be divided out provided it 
is not zero. The resulting expression is 


2 2 / 2 / A 7 
322/01 =O = — , 2/0", PiOi'g: == isc: x 2/03 + O's. 


But this equation is clearly not generally true, for example it is not true if oan e-vels 
6’, = —1ando’, = 0. Thus the assumption that C(X’y, X’;) is not zero must be 


false, and so equation (4) reduces to 
Gi BCX», ms) Ojj- (8) 
If in addition assumption (ii) holds, then 
1 
Ey = 9 i eij = fue) (9) 
and if we substitute for e;; from (8), we obtain 
E, =2 BD's; bs pie 
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and the right hand side of this must, according to (9), be a function of 44’, only, 
so that B must be a function of 1’, only, which reduces equation (8) to equation (5). 


If finally we consider the effect of assumption (ii) without assumption (i), we 
can substitute for ej in equation (9) from equation (4), and then, after certain 
algebraic rearrangements, using the Caley-Hamilton Theorem and the fact 2’, = 0, 
we obtain 


1 
E, - B*(ds'9; 21's) Dae cis 3 B(X’», 2's) COM: 2) 25 = 3 OL’», Di’ s)(a"s), 


and if this is a function of 44’, only, then either B and C must have a very special 
form or else one of B and C must be zero and the other must be a function of ie 
only. However if B is zero, and C is a function of & , only, then the rate of working is 


ej Oj = 3 CQL’) L's, 


and if the sign of all the stress components is changed, ’, does not change. and so 
C does not change, but ©’, changes sign. However the rate of working must always 
be positive and so this particular possible result of the assumption is shown to be 
false. This suggests that assumption (ii) by itself makes (5) very likely, and if (5) 
breaks down for any initially isotropic material, only two possibilites seem likely. 
These are first that assumption (i) remains true so that C is zero and B a function of 
both 4’, and »’;, and second that equation (4) has to be used in full. Experiments 
to investigate the presence of expansion or contraction in shear tests of the kind 
considered in the section on applications to the theory of glacier flow, would distin- 
guish between these two’ possibilities. 
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ZUSAMMENFASSUNG 


Das strukturelle Verhalten von Gletschereis ist durch die dynamische Meta- 
morphose vollkommen beschrieben; auf Grund experimenteller Untersuchungen 
werden deren Prinzipien festgelegt. Wesentlich sind immer die primare Rekristalli- 
sation und intrakristalline Verformungen, die das Bewegungsbild wiedergeben. 


RESUME 


Les propriétés structurales dans le glacier dépendent principalement d’un méta- 
morphisme dynamique; ses principes ont été déterminés par l’expérience. La recris- 
tallisation primaire et les mouvements intragranulaires sont les phénoménes 
importants; ces derniers reflétent la géométrie de |’écoulement. 


INTRODUCTION 

Il est matériellement impossible de reproduire au laboratoire les conditions 
normalement réalisées dans les glaciers: température égale au point de fusion et 
mouvements trés lents. L’expérimentation est nécessairement limitée aux mouvements 
relativement rapides. La pénétration d’énergie ravonnante peut produire une fusion 
intérieure. Enfin, la présence de surfaces libres et de supports doit déterminer |’équi- 
libre thermodynamique de l’ensemble. 

A premiére vue, il semble donc y avoir une certaine incompatibilité entre la 
méthode — l’expérimentation — et |’objet des recherches. Cette appréciation n’est 
que conditionnelle. La recherche expérimentale sur les origines des propriétés de la 
glace envisage en effet l’analyse de la hiérarchie des phénoménes et, dans ce cadre, 
essaie de leur attribuer un sens primitif. Un méme principe hiérarchique doit, d’autre | 
part, déterminer l’ordre des phénoménes réels dans la nature. Etant donné les condi- 
tions, l’étude sur le glacier des homologies et convergences relatives 4 l’expérience 
doit, enfin, précéder la synthése recherchée. : 

Il convient de séparer les effets de la température des phénoménes 4 petite vitesse. 
Il ne peut y avoir de différences qualitatives entre les propriétés générales de la glace 
« tempérée » et de la glace « froide » et’il semble méme possible de décrire le fluage | 
de la glace « tempérée » par une extrapolation adéquate des résultats acquis pour. 
les températures en dessous du point de fusion; c’est ce qui a été démontré dans un 
premier article de ce Symposium. La raison fondamentale de cette possibilité découle 
de la faculté de l’intérieur du cristal et des hétérogénéités, telles les joints de grains, 
d’étre stable au point de fusion; un surchauffement est méme possible théoriquement. 

La fagon dont nous pensons procéder pour discuter le fluage lent, rencontré 
dans les glaciers, a été mentionné ci-dessus : comparer Vexpérience aux résultats 
acquis sur le glacier et, par élimination, rechercher d’éventuels phénoménes nouveaux. 

Des recherches expérimentales sur l’écoulement et le métamorphisme de le. 
glace ont été effectuées au Weissfluhjoch (Davos); elles seront exposées en premier lieu, : 
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Résultats expérimentaux concernant I’écoulemnt de la glace polycristalline et son 
métamorphisme (*). 


Considérons |’écoulement ou fluage de la glace polycristalline 4 diverses tempé- 
ratures en dessous du point de fusion, étudié par traction ou compression et cisaille- 
ment pur (par torsion) sous charge constante. Les déformations en question sont 
relativement grandes pour s’approcher autant que possible des conditions existan: 
dans le glacier: on peut, par exemple, négliger la déformation élastique. Sous 
une charge uniaxiale, le fluage produit une augmentation de la section, ce qui 
modifie l’effort; les expériences ont été poursuivies jusqu’a des déformations ¢ 
de 15 — 20%. L’essai de cisaillement a été poussé jusqu’a des déformations denyiee 
100 %. Les dimensions des éprouvettes ont été choisies suffisamment grandes pour 
que les sections contiennent un nombre élevé de grains; on mesure ainsi le compor- 
tement propre au polycristal. La structure initiale des éprouvettes a toujours été 
homogéne (grains: D, = 0,85 + 0,1 mm), isométrique et l’orientation des cristaux 
était isotrope. 

Il est clair que Ja déformation, a un instant donné, est déterminée par la nature 
et la distribu:ion des forces qui ont agi sur l’éprouvette pendant le temps qui s’est 
écoulé depuis le début de lexpérience. On observe que le fluage se produit en trois 
étapes: tout d’abord un fluage décéléré, appelé fluage-B d’aprés da Andrade et 
qui a été étudié spécialement par Glen (1955), ensuite le fluage secondaire ou quasi- 
visqueux, et finalement un fluage accéléré le fluage ternaire ou — pour définir sa nature— 
paracristallin. Les études micrographiques de la glace, préleyée sur les éprouvettes 


Figure 1 — Recristallisation paraciné- Figure 2 — Recristallisation paraciné- 


matique de la glace sous |’influence 
du cisaillement. Conditions de l’ex- 
périence : Te Eee AORN ON Sige 
4,2kgcem —2, Y3e=2,54.10—6 sec —1, 


Ytot = 1,096; section paralléle au plan 


de cisaillement, X4. 


matique observée dans le tunnel de 
la calotte glaciaire du Jungfraujoch 
(voir Haefeli et Brentani 1955, 1956). 
Condititions: T ~ — 3°C, mouve- 
ment horizontal a une vitesse de ~ 
10—9 sec—1; emplacement correspon- 
dant au profil circulaire Qi)); section 
verticale, axe du tunnel horizontal, 
Mel 


(*) Description générale et détaillée des expériences et résultats, voir : Steinemann 


(1958). 
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a différents stades du fluage, ont en effet démontré que les mouvements intergranu- 
laires sont absents pendant le fluage quasivisqueux et que le point ot la vitesse 
commence a augmenter correspond au moment ou la recristallisation débute, tandis 
qu’au point ot la vitesse de fluage prend de nouveau une valeur stationnaire (celle 
du fluage ternaire), la recristallisation est 4 peu prés compléte (~~ 90 %). La corré- 
lation entre les deux phénoménes est nette et ne peut pas étre confondue avec une 
accélération causée par des effets cataclastiques et autres. Les figures 1 et 2 sont des 
micrographies, observées en lumiére polarisée, qui montrent de fagon nette la recris- 
tallisation et ses effets. La structure tesselite a disparu, a l’exception de quelque 
reliquats du firn dans le cas de la figure 2, et on rencontre des cristaux de formes 
complexes. 

Par recristaJlisation, il faut entendre que les limites de grains se sont réajustées 
de telle facon qu’une partie ou méme la totalité des molécules d’eau a été transférée 
d’un réseau cristallin a l’autre. I] est évident que tout réarrangement de ce genre 
modifie sensiblement la résistance mécanique de l’ensemble, si les nouveaux cristaux 
évoluent selon un schéma de croissance autre que la structure initiale. La recristalli- 
sation primaire paracinématique — ou recristallisation primaire sous charge — de 
la glace produit une orientation préférentielle des cristaux; cette texture correspond 
aux quelques observations bien connues sur le glacier (Bader 1951, Rigsby 1951). 
Pourtant, il faut insister sur le fait que le cisaillement réalisé dans l’expérience n’a 
donné qu’un seul maximum dans la direction de transport. Le fluage paracristallin 
est plus rapide que le fluage quasivisqueux : les nouveaux cristaux, pendant et eprés 
recristallisation, sont favorablement orientés pour le glissement selon |’unique plan 
actif (001). Cette action de la texture est donc essentiellement indirecte. Les change- 
ments de place des molécules pendant la recristallisation ne sont pas soumis a une 
action des forces mécaniques extérieures; si une telle action existait (plasticité 
amorphe), le fluage paracristallin serait irrégulier et le rapport des vitesses d’écoule- 


a. début du fluage paracristallin 
b. fin de la zone de transition 
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paracinématique, mesurée par l’étape intermédiaire entre le fluage quasivis- 
queux et le fluage paracristallin pendant l’essai de traction et compression, 
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Figure 4 — Durée de la période de croissance par recristallisation, mesurée par 
l’étape intermédiaire entre le fluage quasivisqueux et le fluage paracristallin et 
par l’observation directe sur des sections minces écrouies. 


ment paracrystallin et quasivisqueux devrait étre indépendant de la géométrie des 
contraintes. Or, bien que les cycles de recristallisation me se recouvrent pas, le 
fluage est constant et le rapport des vitesses d’écoulement est essentiellement fonction 
des contraintes (€,/E, ~ 4,5 et y3/Y2 ce 11). 

On peut assimiler l’étape intermédiaire entre le fluage quasivisqueux et le fluage 
paracristallin a la durée de la période de croissance par recristallisation primaire 
(figures 3 et 4). Ces mesures se rapportent a un état initial particulier : sa fine cristal- 
lisation pourrait diminuer la déformation critique nécessaire a la recristallisation et 
lorientation isotrope des cristaux confére une grande mobilité aux joints de grain. 
L étude de ces effets sur des sections minces a fait supposer qu’ils sont négligeables. 
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On voit sur la figure 3 que. la recristallisation est ralentie en abaissant la température, 
a —22° elle est absente jusqu’a des déformations de 15%. Aux vitesses faibles, 
l’écoulement et la recristallisation se compensent et le métamorphisme devient indé- 
pendant de la vitesse; ‘nous voyons ainsi apparaitre une restauration et un recuit 
partiel qui tend vers une énergie interne minimale de la matiére écrouie. 

La recristallisation est trés sensible a la pureté de la matiére. Glen (1955) 
employait une glace trés pure, obtenue par solidification d’un mélange de cristaux 
sublimés et d’eau distillée. Il ne trouve le fluage ternaire et une recristallisation que 
pour des déformations trés élevées. Nous avons opéré avec une glace de compos.tion 
semblable a celle des glaciers et la recristallisation est fréquente. Cette tendance est 
contraire au comportement des métaux; on doit conclure a une action catalytique 
des impuretés pour la recristallisation de la glace. 

Les joints de grains peuvent aussi se déplacer dans un gradient de déformation 
(ou de tension) hétérogéne, un phénoméne qu’on observe non seulement sur les 
feuilles de glace courbées de Matsuyama (1920), mais également dans les micrographies 
de glace écrouie ot une fine corrugation des joints de grains, en particulier autour 
de fortes anomalies optiques, contraste avec les courbures ordinairement faibles 
de la recristallisation simple. Perutz (1940), dans sa théorie sur les textures de la 
glace, esquisse l’idée fondamentale du phénoméne : La déformation hétérogéne rend 
le cristal instable, ce qui produit un déplacement sélectif des surfaces — limites. Le 
phénoméne devrait aboutir finalement a des textures simples qui se conforment a 
des orientations cristallines résistant ala déformation hétérogéne, et les dimensions 
des grains devraient étre-indépendantes de la vitesse d’écoulement; ces réactions 
ne sont observées ni au laboratoire, ni dans les glaciers. Le simple déplacement des 
joints de grains sous l’action de déformations différentielles n’a donc qu’une impor- 
tance secondaire. 

Un probléme important qui intéresse beaucoup les métallurgistes est le glisse- 
ment sur les joints de grains (voir \’article de Sully, 1956): les glaciologues ont admis 
l’existence de ce glissement, d’excellentes conditions sont en effet réalisées. Cependant, 
les trés faibles déformations nécessaires a provoquer la recristallisation et le manque 
de toute concentration d’anomalies optiques dans les régions des joints de grains 
font douter de l’existence d’un tel glissement : 4 une température de —0,1° C et sous 
cisaillement tT = 10 kgcm—?, des bicristaux de glace orientés de fagon a supprimer le 
glissement selon (001) n’ont présenté aucun mouvement intergranulaire pendant 
10 heures. Dans ces mémes conditions, la diffusion désordonnée dans la glace aurait 
un parcours moyen de 0,04 mm (données de Thiirkauf 1956) et le cisaillement visqueux 
d’une couche monomoléculaire fondue sur le joint de grain produirait une mobilité 
de 16 cmsec—! (modéle de K@). Il est prématuré d’accepter ce résultat comme preuve 
que les théories du glissement sur les joints de grains — se basant toujours sur la 
diffusion de défauts structuraux a travers le réseau — ne soient pas adéquates; nous 
ignorons encore bien des choses sur les propriétés des défauts structuraux dans le 
cristal de glace. 

L’écoulement quasivisqueux sous charges faibles et moyennes est ordinairement 
constant pour un certain domaine de déformation et tend vers un point d’inflexion 
pour des charges trés élevées dépassant o ~ 12 kgcm—2; I’écoulement paracristallin 
est sensiblement constant aprés I’étape intermédiaire. Dans les diagrammes 5, 6 et 7 
sont présentées les diverses vitesses de fluage pour différentes contraintes. Le fluage 
quasivisqueux et le fluage paracristallin ne suivent pas la simple loi de puissance qui 
a été proposée nar Gerrard, Perutz et Roch (1952) et Glen (1955): cette derniére 
donne pourtant une bonne approximation pour un domaine de tension limité. On 
pourrait imaginer qu’il existe une relation simple entre l’effort de cisaillement et 
Veffort de tension ou compression; de telles relations ont été établies par Nye (1953) 
en admettant Visotropie pendanc l’écoulement. La conversion décrite par ces for- 
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Figure 5 — Vitesse du fluage quasivisqueux a différentes températures. 


mules, en employant des mesures effectuées a la méme température et sur des matiéres 
_ jidentiques, est présentée dans la figure 7: l’expérience contredit sensiblement les 
prédictions théoriques. I] est probable que l’hypothése d’isotropie n’est pas satis- 
faisante surtout pour un corps cristallin a systeme de glissement unique. Quant aux 
résultats énoncés ci-dessus, nous avons essayé de les représenter au moyen de 
toutes sortes de formules empiriques, sans succés, 

Les données amassées sont suffisamment nombreuses pour discuter le fluage 
de la glace en général; rappelons encore que les propriétés mécaniques générales de 
la glace « tempérée » sont identiques a celles de la glace « froide ». La glace se com- 
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Figure 6 — Vitesse du fluage paracristallin a différentes températures. 


porte comme un corps en dessous de la « température d’équicohésion »; Jeffries (1919) 
définit ainsi importance relative de la déformation intracristalline et de la viscosité 
des joints de grains qui varient sensiblement avec la température. Les joints de grains 
de la glace constituent une source de résistance. Cependant, leur effet n’est pas celui ~ 
du joint lui-méme, mais plutét lVeffet des grains voisins au-dela de la surface- 
limite et ceci du fait de leurs orientations variées et de leurs propriétés élastiques 


et plastiques différentes; de nombreuses études sur les métaux sont consacrées a 
ce sujet. 
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Figure 7 — Vitesse du fluage quasivisqueux et paracristallin pour le cisaillement pur 
(par torsion). 


Nous conceyons que la variation du fluage en fonction de la tension, et en parti- 
culier les pentes variables dans les figures 5, 6 et 7, expriment deux mécanismes de 
déformation intragranulaire qui ont un caractére différent et sont d’origine distincte : 
le glissement facile 4 basse tension et le fluage de cristaux faiblement déformés qui 
gardent une résistance mécanique élevée. Les travaux de Perutz et Glen (1954) et 
de Griggs et Coles (1955) ont effectivement montré que le monocristal se ramollit 
au cours de l’écoulement et en particulier que, pour un cisaillement dépassant 10-20%, 
son comportement se rapproche de celui du corps visqueux, alors que pour de faibles 
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déformations la puissance d’une loi de fluage est d’environ 4 (Steinemann 1954). 
Une telle conception se trouve confirmée par l’observation des anomalies optiques 
dans les micrographies : un petit nombre de cristaux subit de fortes déformations 
pendant |’écoulement lent, donnant une puissance proche de 1,5 comme dans le 
monocristal, et de nombreux cristaux sont affectés par le mouvement lors de l’écoule- 
ment rapide. Dans ce dernier cas, les déformations sont généralement faibles et la 
puissance de la loi de fluage reste élevée. D’autre part, les phénoménes de recristalli- 
sation sont des parties intégrantes de processus de restauration et d’élimination de 
défauts structuraux, et par conséquent les propriétés de la matiére dépendent évidem- 
ment de leur force et de leur fréquence. 


MECANISME DU FLUAGE LENT 


La recristallisation paracinématique permet d’interpréter facilement et de maniére 
univoque les textures trouvées par Bader (1951), Rigsby (1951) et Meier, Rigsby et 
Sharp (1954), ceci méme pour les résultats concernant la glace morte, a condition 
de décomposer le diagramme de Bader suivant l’emplacement de ses différents préleve- 
ments. Seules les textures de Schwarzacher et Untersteiner (1953) ne se conforment 
apparemment pas 4a cette origine. 

Nombre d’études rapportent le fait d’extinctions onduleuses dans la glace prélevée 
sur le glacier, sans toutefois décrire leur situation, extension et intensité. La figure 
2 est un exemple du phénoméne: |’orientation générale de la déformation suit le 
cisaillement résolu et le mouvement comprend un groupe d’au moins trois cristaux. 
L’hétérogénéité de la déformation est assez variable, mais il n’existe aucun renfor- 
cement dans ies régions des joints de grains; cependant, la déformation différentielle 
a probablement donné lieu 4 un certain mouvement de ces joints. 

L’observation optique et la diffraction des rayons-X sur la glace polycristalline 
écrouie a permis de mettre en évidence une fragmentation en feuillets de quelques 
1/10 mm d’épaisseur paralléles au plan basal; cet effet est une conséquence du cisail- 
lement. A des grossissements jusqu’a 20x, d’autres sous-structures, assez grossi€res 
et de forme variée, présentant fréquemment des limites floues, étaient visibles; les 
formes ressemblantes a une polygonisation étaient rares (désintégration par diffusion 
de cristaux fléchis, Cahn 1949). Ceci est certainement di a l’état de contrainte hété- 
rogéne. L’observation optique des détails encore plus poussés est difficile. De fagon 
générale, la sous-structure de la glace est incapable de produire un fluage non-cris- 
tallographique ou «fluage sans glissement» par le mouvement relatif des blocs. 
On devrait en effet envisager une diminution du glissement intragranulaire et un ralen- 
tissement de la recristallisation. L’effet aurait en. outre d°importantes réactions sur 
les textures; mais ces derniéres restent inchangées jusqu’aux plus basses vitesses 
d’écoulement. Nous savons d’ailleurs déja que le joint de grain ordinaire ne posséde 
aucune mobilité. 

A Vaide de traceurs 0'* et D Thiirkauf (1956) trouve un coefficient de diffusion 
D = 0,8 . 10—'° cm? sec—! pour —- T = 1,5 — 2° C; les deux espéces de traceurs 
donnent le méme résultat, ce qui est en faveur d’une diffusion par lacunes ou éyentu- 
ellement par échanges de places. Nous pouvons employer ce nombre pour estimer 
limportance d’un mécanisme de déformation non-cristallographique : le fluage par 
courants de diffusion dans un champ de contraintes hétérogénes (Nabarro 1948; 
Herring 1950). On trouve des valeurs trés inférieures aux vitesses d’écoulement qui 
nous intéressent. 

Enfin, il se pose encore la question d’une restauration qui — sans mouvement 
apparent des joints de grains et sans altérations visibles des distorsions dans le réséau — 
pourrait affecter les propriétés mécaniques de la glace et modifier la cinétique de la 
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recristallisation. Il semble que le réle de la restauration pourra étre compris dans le 
cadre d’une théorie générale connue pour les métaux (Boulanger et Crussard 1956). 
Les propriétés mécaniques 4 haute température résultent de la superposition de deux 
facteurs : l’un est le phénoméne d’écrouissage, comportant la création de défauts dans 
le réseau cristallin en méme temps que se poursuit leur élimination partielle par 
diffusion ou par recristallisation; l’autre est l’effet propre des défauts existant dans 
un état donné. Ce dernier effet posséde des caractéres de réversibilité qui, dans la 
glace se manifestent sous deux aspects extrémes, soit le cristal « ramolli » apres un 
fort glissement, soit le cristal frais ou recristallisé: ila été constaté que l’état « ramolli » 
se retrouvait inchangé aprés des périodes d’arréts de la contrainte extérieure. On 
dira que la diffusion est insuffisante pour l’élimination du défaut structural déter- 
minant le « ramolissement ». La loi de fluage dans cet état est d’ailleurs uniforme et 
correspond a une puissance de 1,5 dans un domaine de cisaillement compris entre 0,1 
et 4kgcm— (expériences sur monocristal). Le premier effet de la théorie ci-dessus agit 
donc dans les limites imposées par le deuxiéme. La recristallisation dans la glace dépend 
de l’hétérogénéité du mouvement et, comme pour les métaux, on peut adopter |’énergie 
de déformation — en particulier |’énergie de distorsion — comme facteur expérimental 
déterminant de la recristallisation. Ces distorsions sont observées dans la glace et 
elles sont stables, mais il est difficile d’évaluer dans quelle proportion elles pourraient 
€tre éliminées par diffusion; l’effet est probablement insignifiant et ne modifie pas la 
recristallisation ultérieure. Dans le cas de |’aluminium, Laurent et Batisse (1952) 
ont montré que les restaurations préalables n’ont pas influencé sensiblement la recris- 
tallisation, qui en aucun cas a été retardée. Sans attacher une notable importance 
a ce résultat, signalons que l’extrapolation des grosseurs de cristallites, en partant 
des mesures faites au laboratoire, donne des valeurs correspondant a celles que l’on 
constate sur les glaciers. 


Le véritable critére du fait que le fluage lent s’apparente au fluage 4 charges plus 
élevées est probablement l’identité des textures. Les anomalies optiques en sont un 
autre; cependant, une étude plus critique du phénoméne sur le glacier semble nécessaire. 


LOI DE FLUAGE DE LA GLACE TEMPERFE 


Les conclusions d’un premier article de ce Symposium concernent la possibilité 
d’une extrapolation du fluage vers 0°C a partir des résultats expérimentaux sur la 
glace « froide ». Les facteurs nécessaires ont été extraits des figures 5 et 6 ou d’une 
représentation ¢ = f(T) avec la tension comme paramétre. I] a en outre été admis 
que les mémes facteurs sont valables pour le cisaillement. Le résultat est illustré par 
la figure 8 et se rapporte a l’état «sec » ne contenant pas de fusions intérieures dues 
a la chaleur de déformation. 

On constate une concordance trés satisfaisante. L’extrapolation des résultats 
expérimentaux vers les basses tensions aurait été possible car le comportement de la 
pente (ou de la puissance) en fonction de la tension est assez bien connu; le résultat 
serait sensiblement identique 4 la courbe de Gerrard, Perutz et Roch (1952). 


PRINCIPES DU METAMORPHISME 


La premiére et la deuxiéme étape du fluage n’ont pas d’intérét pratique pour 
écoulement des glaciers a l’exception du tout premier mouvement (région d’accu- 
mulation, glace d’infiltration, etc); le mouvement des glaciers correspond certainement 
au fluage paracristallin. Un écrouissage de l’ordre du pour-cent entraine généralement 
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Figure 8 — Vitesses de fluage de la glace «tempérée séche », comparées aux résultats 
sur les glaciers pour l’écoulement laminaire. 


la recristallisation pour des températures pas trop basses. Tout phénoméne considéré 
ici est donc essentiellement d’ordre dynamo-métamorphique. 

La recherche des origines des différentes propriétés d’une structure : grosseur, 
forme et orientation des cristaux, anomalies optiques, foliation etc. s’identifie toujours 
avec l’assimilation aux processus primitifs et 4 la connaissance de leurs paramétres 
génétiques. Ces derniers expriment les conditions thermodynamiques, c’est-a-dire 
l’état et la vitesse de déformation, la température, ainsi que la géométrie des contraintes. 

Nous croyons que les faits scientifiquement établis sur le métamorphisme de la 
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glace sont suffisamment nombreux pour permettre de remplacer par une structure 
théorique stable des spéculations souvent promues au rang de croyances bien établies; 
une classification des phénoménes est donnée dans une table. 

Il parait difficile d’interpréter les études pétrographiques connues dans le cadre 
de ces nouvelles conceptions; les données sont toujours en nombre insuffisant pour 
permettre de déterminer les paramétres d’un processus et qui sont toujours non- 
isochrones. Le prélévement des échantillons a été effectué a la surface des glaciers, 
qui subit un transport post cristallin; cette glace n’a passé que par des déformations 
nécessairement lentes et irréguliéres car le mouvement important se produit dans 
les couches profondes. Ces résultats seront discutés dans un prochain article qui 
paraitra dans le « Journal of Glaciology », qui contient d’ailleurs des données numé- 
riques concernant le métamorphisme. 

Il est d’importance capitale de noter que le dynamo-métamorphisme dans les 
glaciers est régional, c’est-a-dire les processus élémentaires ne sont pas synchrones 
pour des régions comportant un grand nombre de cristaux. Les paramétres génétiques 
ont ainsi une location distincte et variable dans l’histoire de l’écoulement. Deux 
effets principaux sont a l’origine du métamorphisme régional : (i) le simple décalage 
de la cinématique de la recristallisation aprés des cycles répétés et (ii) la déformation 
irréguliére par des perturbations locales (inclusions, mouvements différentiels etc). 
Il devient donc généralement nécessaire d’étendre l’étude pétrographique sur une 
grande surface et au-dela de toute hétérogénéité apparente de la structure, et de 
disséquer ensuite le résultat en fonction de processus semblables observés et par 
rapport aux paramétres génétiques identiques. En vertu de la nature complémentaire 
des mouvements intragranulaires et des phénoménes de cristallisation, l’Age d’une 
région pourrait étre déterminé; en particulier, cette comparaison est un moyen efficace 
de discriminer d’éventuels reliquats. Il ne suffit cependant pas de se borner a rechercher 
les anomalies optiques dans la région en considération, mais il faut également observer 
les interactions avec l’entourage et l’état donné qui déterminent la résistance méca- 
nique. Un procédé intéressant de discrimination de structures différentes a été introduit 
en glaciologie par Schwarzacher et Untersteiner (1953) : l’analyse des grosseurs et 
formes des cristaux en relation avec leurs orientations préférées. L’ensemble de ces 
études pourra enfin donner |’image du mouvement d’une certaine zone (« Bewegungs- 
bild » d’aprés Sander). 

La foliation de la glace est certainement le produit d’un fluage laminaire paracris- 
tallin trés intense, sans ingérence de phénoménes cataclastiques. Elle doit ainsi dépendre 
des conditions du fluage. Son origine est difficile a déceler, mais il existe en métal- 
lurgie des phénoménes semblables dont on commence a comprendre les origines : 
les bandes de déformation (ordinaire, Liiders; voir Barrett 1952). La foliation ne 
pourra s’intégrer dans un cadre de la géométrie du mouvement que pour le mouve- 
ment laminaire du glacier en profondeur. 

L’auteur tient 4 exprimer sa vive reconnaissance a Monsieur le Dr. M. de 
Quervain, directeur de 1’Institut fédéral pour l’étude de la neige et des avalanches, 
pour l’intérét qu’il a témoigné a ce travail. Il regrette que les circonstances n’aient 
pas permis de poursuivre une colaboration touchant a certaines applications pratiques 
de la présente étude. 
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VISCO-ELASTIC PROPERTIES OF SNOW AND ICE IN 
GREENLAND ICE CAP. (*) 


UKICHIRO NAKAYA 


ABSTRACT 


This is a part of the projects of SIPRE expedition to Greenland in the summer 
of 1957. A newly designed visco-elastic meter of portable type was brought to 
Greenland, and at Tuto the ice samples taken from the ice tunnel were examined 
by the sonic method. Similar experiments were carried out at Site 2 with respect 
to core samples obtained by drilling in the ice cap. Snow samples near the surface 
of ice cap were also examined. The temperature dependency and the frequency 
dependency of Young’s modulus and viscosity were studied in SIPRE cold room with 
respect to tunnel ice. Young’s modulus was calculated from the resonance frequency, 
and loss factor was measured by damping method. The Maxwell model was found 
to be adequate for explaining the viscous behavior of ice and snow, and the coeffi- 
cient of viscosity was calculated by using Maxwell model. The activation energy 
was calculated from log -1/T curve, which is a straight line, and itwas found that 
the value of the old ice cap ice was much larger than that of ordinary ice. The relation 
between Young’s modulus and density was obtained for the whole range of snow 
and ice observable in Greenland ice cap. The whole region is divided into three 
regions, each of which shows the different elastic nature. In Region I, density being 
0.917-0.90, Young’s modulus decreases very rapidly when the density deviates 
slightly from that of pure ice. In Region II, density being 0.90,-0.50, the E— 9 relation 
is expressed by a straight line, E = (16.4 © — 7.20) x 101°. In Region III, den- 
sity being 0.50-0.25, the Young’s modulus decreases in an exponential form, 
E=C exp } —k(0.50 — 0)!. k is the «structure factor». k becomes smaller in the case of 
wind packed snow, and larger for the granular snow than that of settled snow. The 
logarithm of coefficient of viscosity decreases linearly with decrease in density until 
the latter reaches 0.55. Below the density 0.50, another linear relationship is observed 
with the steeper slope. Comparing this result with E— 0 relation, the Young’s modulus 
and viscosity show the similar behavior as the function of density. 


1. INTRODUCTION 


This investigation was carried out as a part of the projects of SIPRE expedition 
to Greenland in the summer of 1957. The author brought a newly designed visco- 
elastic meter of portable type to Greenland, and stayed at Tuto, 14 miles inland 
of Thule, and at Site 2 for about 40 days. Site 2 is 220 miles east of Thule, and near 
78°N latitude and 7,000 feet altitude. At Tuto the experiments were done with respect 
to the samples taken from the wall of the ice tunnel, which had been dug into the 
edge of ice cap near Tuto. At site 2 the investigation of the visco-elastic properties 
of snow and ice were done for the samples taken from various depths of ice cap. 

After finishing these experiments, some samples of tunnel ice were brought 
back to Srpre laboratory in Wilmette, Ill., by the aid of dry ice, and they were studied 
more in detail in the cold room of SIPRE. The results of all these experiments will 
be described in this report. 


2. PRINCIPLE OF MEASURING THE VISCO-ELASTIC NATURE OF SNOW AND ICE BY 
VIBRATION METHOD. 


The principle of measuring Young’s modulus is based on the resonance vibration 

of the sample which is made in the form of a rectangular bar. The solution of the 
(*) Abbrevation of SIPRE Research Report No. (46), 1958. 
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lateral vibration of a bar was obtained by lord Rayleigh (1) for the case of elastic 
vibration without internal viscosity. The Young’s modulus £ is obtained by 


48 17/46 
awe 


f2.C.2,8: (1) 


where / is the length of the bar, A the thickness, and 9 the density of the material- 
The width is not introduced in this equation. m is an abstract number and its value 
is 4.730 for the foundamental tone, 7.853 for the first harmonics, and so on. 

In the case of plastic material the internal viscosity is effective, and the energy 
dissipates due to the phase lag of the strain behind the stress. The stress-strain 
relation is expressed in a form of complex numbers, which is studied in detail in the 
field of high polymers (?). 

The solution of the lateral vibration of a rectangular bar with damping is obtained 
by Yosida (2). The vibration attenuates with the damping coefficient A. 


A = A,e—* sin @ tf. (2) 

and « ware expressed by 
aa ae nthe Z 
© ~T21%— ° (3) 


n which @ is the angular frequency. In most cases A? can be neglected with respec‘ 
to w?, and (3) becomes (1). The loss factor is expressed by 


‘tand = 2A/w. (4, 


The mode of damping was checked at various temperatures with respect to 
C, and C2 ices, Table II]. The logarithm of amplitude decreases linearly with time, 
Fig. 1, and the value of A is determined by the slope of the straight line. 


— > Time, unit = 1/%sec. 
10 15 


Log of amp ¢#— 


PES ONS 


Fig. 1 — The mode of damping at various temperatures. 


By measuring A from the oscillogram, tan § is calculated by (4) and the coeffi. 
Cient of viscosity is given by 


E 


a PRES for Maxwell model. (5) 


The Maxwell model is a combination of a spring with E and a dashpot with Ww in 
series. Maxwell model was adopted, because this model was considered to be adequate 
as will be described later. 
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- 3, EXPERIMENTAL METHOD FOR THE DETERMINATION OF VISCO-ELASTIC PROPERTIES OF 


SNOW AND ICE, 


The schematical diagram of the instrument used in Greenland, which is similar 
to that used by Yamaji and Kuroiwa (8), is shown in Fig. 2. The sample of snow or 
ice S is cut in the shape of a rectangular bar, and is supported on two strings stretched 
horizontally. The position of the string must coincide with the nodal point of the 
vibration, but a deviation of.a few mm does not affect the result sensibly. The nodal 
point is 0.22 / from each end in the case of fundamental vibration. A smail thin 
iron plate is frozen to each end of the bar; I, and I,. This plate is the thinner the 
better, and the vibrating plate of telephone receiver is used. The ordinary CR oscil 


Fig. 2 — The schematical diagram of the portable visco-elastic meter. 


lator is connected to the exciting coil C, through an amplifier and this gives rise to 
the forced oscillation of the bar. By the use of a variable condenser the frequency 
of the exciting current is changed continuously. When this fresuency conicides with 
that of the resonance vibration of the bar, the induced current in coil C, due to the 
vibration of iron plate I, becomes maximum. This induced current is amplified and 
recorded on an electromagnetic oscillograph. Type 5-118 of Consolidated Engineering 
Corporation with paper speed of 3 inches per second was used for this purpose. 
An additional cathode ray oscilloscope was provided for the purpose of eye obser- 
vation of the wave form and the amplitude. The resonance frequency was measured 
on the dial which had been calibrated with the 60 cycles of the generator. 

After the resonance frequency was measured, the exciting current was short- 
circuitted and the mode of damping was recorded on the oscillograph. The energy 


_ loss is calculated from the slope of the straight line shown in Fig. 1. The dimension 


of samples was usually, except the case of soft snow, / ~ 20-25 cm, h-~ 5-10 mm, 
b ~ 2 cm, and the resonance frequency was between about 200 and 300. For the 
study of frequency dependency the frequency was varied in the range of 150 and 650. 


4. VISCO-ELASTIC PROPERTIES OF TUNNEL ICE. 


Visco-elastic properties of ice samples taken from various portions of the ice 


- tunnel were measured by the sonic method. The samples contained air bubbles and 


air columns captured in the ice. Five kinds of ice samples were tested in the room 
constructed in the tunnel, where the air temperature was almost constant at nearly 
—5°C. Eighteen data, Tl through T18, were tested. The specification of samples 
used in this experiment is shown in Table I. Some of the samples were brought back 


to SIPRE laboratory in Wilmette, Ill., and more detailed investigations were carried 
out in the cold room at various temperatures. The samples used in the experiment 


at SIPRE are enumerated in Table IJ, 
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TABLE I 


Ice samples used in the tunnel experiments. 


EE 


Type fo) Nature of ice 

Al 0.916 superimposed ice 

Bl 0.905 — 0.908 air columns & elongated bubbles 
D 0.9125 air bubbles & dirt bands 

El 0.910 many. small bubbles 

BZ 0.913 » » » 


a 


TABLE II 
Ice samples used in the SIPRE Laboratory. 


nn cn ee ree Enns EEE EE 


Type fe) Nature of ice 

I 0.917 commercial ice without bubbles 

A2 0.915 . superimposed ice 

B2 0.910 : air columns and elongated bubbles 

Gl 0.911 many very small bubbles; 680’ from entrance of tunnel 
C2 0.910 yes » » » » » » » 


Al and A2 are the superimposed ice, which is caused by the avalanche of rela- 
tively new snow. This is not the ice inside of ice cap and is found near the entrance © 
of the tunnel. It contains a few small bubbles and is fairly transparent and looks | 
bluish in situ. The density is nearly that of pure ice. BI and B2 belong to one type — 
which is characterized by the presence of air columns and elongated bubbles, | 
which are well oriented in one direction. The density varies between 0.905 and 0.910. | 
El and E2 were taken at one spot, the former having been taken horizontally and 
the latter vertically. This ice contained many..small bubbles and showed a milky 
appearance with slightly bluish tint. The bubbles are not sphericall in shape and 
show a tendency of orientation in one direction. Judging from the shape and size 
of the bubbles, E ice is considered to be much older than B ice. In the region of E~ 
ice, sometimes fine silt or clay particles are observed in the ice, being arranged in — 
the form of bands. This ice with dirt bands is called D ice. The density of D ice is 
nearly the same as that of E ice, but Young’s modulus shows a high value. Cl and | 
C2 were taken at the spot 680 feet from the entrance of the ice tunnel. As shown : 
in Figs. 3, the bubbles are very small and abundant in number. Some of them are — 
seen on the grain boundaries, but most of them are captured in the grain. The general 
appearance of bubbles is ovoidal and a slight tendency of orientation is observed. 

The Young’s moduli of these samples are plotted against density in Fig. 4. The 
points are scattered in a wide range showing that the amount and size of air bubbles 
affect the elastic property in various ways. The general tendency, however, is observed 
that the Young’s modulus decreases linearly with the increase of air void. 
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Fig. 4 — Young’s modulus yersus density; tunnel ice, 


The interesting point is that a slight decrease in density results in a rapid decrease in 
Young’s modulus. The samples of E ice marked by 5 and 7 in Fig. 4 were cut from 
the sample taken horizontally, and those 8 and 9 were taken vertically. The latter shows 
much higher value of E than the former. The similar effect, however, is not observed 
in the case of BI ice. The dark circles 17 and 18 show the Young’s modulus of D ice. 
The data shown by double circles are those obtained in SIPRE laboratory. 

The viscosity measurement was carried out wich respect to 6 samples. The mean 
value of tan 0 is 0.344 for B1 ice, 0.0333 for El ice and 0.0287 for E2 ice. The data 
show that the mechanical loss is smaller for higher density of the sample. 


5. ELASTIC PROPERTIES OF ICE SAMPLES TAKEN FROM THE ICE CAP. 


In 1954 a pit of 100 feet depth was dug in the ice cap at Site 2, This is called 
the deep pit. A series of pegs was fixed to the wall at various depths, when this deep 
pit was made. These pegs are called PA, PB, ...... PG. PA is near the surface of ice 
cap and PG is at the bottom of the pit. The density near the surface is about 0.45 
and increases to 0.65 at the bottom. The sample taken from the level of PB is the 
ordinary settled snow, but some larger grains are mixed; The grains of snow become 
larger as the layer goes deeper, and the air space between the grains transforms 
into a network of air columns. Fig 5. shows the structure of compacted snow at the 


Fig. 5 — Deep pit PG, the bottom, ¢ = 0.64, x 10,5 
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bottom of the deep pit, in which the network of air columns is clearly seen. In this 


stage the snow is still permeable to air, although the general appearance looks like 
a translucent solid ice. 


Fig. 6 — 1956 core, 84 m, e = 0.880, x 10.5 


The experiments at Site 2 were carried out in the cold room, the temperature 
of which was kept almost constant at —9°C. The Young’s moduli of the samples 
taken from the layers of various depths of ice cap were measured in this cold room. 
~ Most of the data of deep pit lie on a straight line, as shown by cross marks in Fig. 7. 
Drilling in the ice cap was carried out in 1956 and 1957, and 4 inch core was 
obtained from various depths. When drilling proceeds deeper than about 80 m, 
the ice becomes impermeable to air and the network of air columns seen in Fig. 5 
transforms into a group of air columns and bubbles. One example is shown in Fig. 6. 
In a long period of time the air column splits into a series of air bubbles due to the 
effect of surface energy. The mechanism of this transformation is described in detail 
for the case of vacuum figures of columnar shape captured in single crystals of ice (*). 
The mechanism is the same for both cases, the only difffference being that the process 
is much slower in the case of air columns. Proceeding still deeper, the air bubbles 
become smaller and smaller as the ice is compacted due to its viscous nature. One 
example is shown in Fig. 3. The pressure of the bubble gets higher and Langway (°) 
measured the mean value of pressure as high as 14 atmospheric pressures. The ice 
sample taken from the deep layer of ice cap is such a peculiar material as the ice 
containing numerous infinitesimal air bubbles of high pressure. 
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Fig. 7 — The relation between Young’s modulus and density. 


The Young’s modulus of 1956 and 1957 cores were measured and plotted in 
Fig. 7 by dark circle and circle with dot. The Young’s modulus is a linear function 
of the density in the wide range of the latter. The empirical formula of this line is 
for the range of 9 between 0.9 and 0.5. ~ 


E = (16.49 — 7.20) x 10%° 


The Young’s modulus of pure ice is nearly 9 x 101°, and the extension of this 
line to 9 = 0.917 gives a much lower value. This point agrees with the phenomenon 
shown in Fig. 4; the rapid decrease in Young’s modulus with the slight decrease in 
density. When the density deviates slightly from the pure ice, the Young’s modulus 
decreases rapidly. This is the first part, Region I. This region is called the ice region 
for the decriptive purpose. The samples of this region were obtained from the ice 
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tunnel. The range of density is between 0.917 and 0.90. The material is almost ice 
with small air void. 

The second part, Region II, covers ihe range of density between 0.90 and 0.50. 
The samples of this region are obtained from the wall of the deep pit or the core 
samples of drilling. The material is the intermediate state of snow and ice, and the 
general appearance looks like a translucent ice. Most of the samples in this region, 
however, are still permeable to air. This region will be called the core region. It is 
remarkable that the relation between Young’s modulus and density is expressed by 
a straight line for the whole range of this core region. 

The third part, Region III, is the soft snow near the surface of ice cap, the density 
ranging between 0.50 and about 0.25. This part will be called the snow region, and 
is treated in the next section. 


6. ELASTIC PROPERTIES OF SNOW NEAR THE SURFACE OF ICE CAP. 


The Young’s modulus and density were measured for various samples of snow; 
ordinary settled snow, wind packed snow and granular snow. The results are shown 
in Fig. 7, Region III. 

In order to get a closer insight, the data are plotted in the semi-logarithmic 
scale; Fig. 8. The exponential portion is expressed by the straight line VW in Fig. 8. 
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Fig. 8 — log E — ¢ curve; snow near the surface of ice cap. 


The emprirical formula takes the form 
E = C exp }—k (0.50 — 9){ (6) 


for the range of 9 between 0.50 and 0.25. k is a factor determined by the structure 
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of snow, and may be called «structure factor». The structure factor gets lower value 
when the bonding between particles becomes stronger. In Fig. 8, the structure factor 
for wind packed snow is k’ and for granular snow k”. For-the ordinary settled snow 
k is 6.35 and the empriical formula is 


log E = 6.80 + 6.35 9. (7) 


Up to this stage the structure factor is only a mathematical expression. It is 
desirable to correlate this factor to the configuration of snow particles by experiments. 
For that purpose the examination of the structure of snow by Fuchs’ method (°) 
must be carried out in parallel with this sonic experiment. Once the relation berween 
k and structure of snow is established, this structure factor will be introduced effec- 
tively into the mechanics of snow. 


7. VISCOSITY MEASUREMENT OF SNOW AND ICE IN GREENLAND. 


Viscosity measurement was carried out by the damping method for various 
samples of snow and ice taken from the ice cap. The damping was fairly rapid at 
the temperature —5°C or —9°C. The loss factor tan 5 is the largest in the case of 
new soft snow; tan d = 0.361, which is the maximum value among all samples tested. 
The deposited snow of coarse grains has less value of tan 6. For the sample of this 
coarse grain snow, 9 = 0.538, tan 8 reduces to 0.0905. When the density increases 
still further, tan } becomes*0.049 for the core sample of density 0.757. For the tunnel 
ice Bl; 9 = 0.908, tan § reduces further to 0.0332. 

When temperature becomes lower, tan 8 gets smaller and smaller. One example 
showing the mode of attenuation of vibration is given in Fig. 9. It looks there is a 
simple relation between density and loss factor, but the frequency dependency is 
not negligible so that no conclusion can be deduced unless the frequency correction 
is made. 

The later experiments carried out in SIPRE Laboratory showed that tan 8 is 
constant within the error of + 20% when the data above 200 cycles are chosen. 
In order to get the rough idea of the relation between loss factor and density, the 
data above 200 cycles were picked up and plotted. The points are scattered in a wide 
range, but the tendency of the curve is recognized so that, from ice to the sample 
of density about 0.6, the loss factor increases linearly with decrease in density, and 
the rate of increase becomes larger below density 0.6. 

The variation of viscous nature as the function of density is more clearly seen 
when the viscosity coefficient of Maxwell model is plotted against density, because 
the viscosity is constant in the wide range of frequency in this case. All available 
data are plotted irrespective of frequency in Fig. 10, in which the logarithm of vis- 
cosity is taken as ordinate. The relation is expressed by the full line. No frequency 
correction is necessary in the range of density above 0.58, because the frequency 
used is above 250 cycles. 

In the range of density below about 0.5; that is in the range of soft snow, the 
frequency between 105 and 222 cycles was used. No data is avialable as for the 
frequency dependency of snow samples in this frequency range, but the correction 
is made tentatively by assuming that the frequency dependency is similar to that of 
core sample, and the value of y corresponding to the frequency between 200 and 
400 cycles is calculated, within which range y is assumed to be independent of 
frequency in the case of snow samples also. The uncorrected data for snow samples 
are shown by white triangles in Fig. 10, and the corrected values by dark triangles. 
If this correction is adequate, the log y —go relation will follow the broken line 
in Fig. 10 within the range of lower densities than 0.538; that is, in the range of soft 
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Fig. 9 — B2 ice, —20°C, e = 0.910, E = 8.55 xX 101°, tan § = 0.0069. 


209 


8.5 


8.0 
Bees) 
ay 
> 
£ 
1.0 - 
gs Tunnel ice 
Core sample 
65 Deep pit 
, Snow 
Snow, corrected 
6.0 
5.5 
oh 0.9 0.8 0.7 0.6 0.5 0.4 0.3 
<— Density” o 
Fig. 10 — The relation between viscosity and density; —9°C, frequency between 


200 — 400 cyelcs. 


snow. Whether this correction is adequate or not, it will be an established fact that 
log 7 decreases almost linearly with decrease in density until it reaches about 0.55 
and the rate increases for the lower densities. In the snow region; that is, below 0.5 
of density, another linear relationship is observed with the steeper slope. 
Comparing this result with E — 9 relation in Fig. 7, it is noticed that the Young’s 
modulus and viscosity show the similar behavior as the function of density. The 
region below the density 0.9 is divided into two regions; the core region and the snow 
region. For both of Young’s modulus and viscosity, the relation with respect to) 
density is different for these two regions. In the case of viscosity the core region is 
between the densities of 0.9 and 0,55, whereas it is between 0.9 and.0.50 for Young’s 
modulus. The transition of one region to the other cannot be abrupt but must be 
gradual. The lower limit of the core region may be 0.50 or 0.55. The difference is 
not essential. The difference between the ice region and the core region is not ciearly 
seen in the value of viscosity, although it is marked in the case of Young’s modulus. 


8, ACTIVATION ENERGY OF ICE SAMPLES TAKEN FROM THE ICE CAP. 


In order to study the activation energy of various samples taken from the ice 
cap the temperature dependency of the coefficient of viscosity was studied in the range 
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of —5°C and —30°C. The hysteresis phenomenon was observed in the viscous nature 
of ice. When the sample was cooled down to —30°C, the loss factor decreased remar- 
kably, showing that the energy loss due to internal friction diminishes rapidly with 
decrease in temperature Then the sample was warmed up to —10°C. In that case 
tan 6 showed a smaller value than the former value at —10°C. As tan 6 is a measure 
of non-elastic nature of the material, this hysieresis behaviour corresponds to the 
increase in Young’s modulus by the same process, which was confirmed by the other 
experiment. 

In order to correlate the loss factor to the internal viscosity, it is necessary to 
adopt some model. As the first approximation, the well known Maxwell model was 
adopted, in which the coefficient of viscosity is inversely proportional to tan }. In 
order to compromise with the conception of the ordinary viscosity, Y) must increase 
with decrease in temperature. In this meaning Maxwell model is adopted in this 
case. Yosida (’) also took up Maxwell model in his study of deposited snow for the 
same reason, and succeeded to develop his theory of mechanics of snow. Adopting 
Maxwell model, the viscosity coefficient y is calculated by (5). 

Putting aside the hysteresis phnomenon, y is plotted against temperature. All 
curves show an exponential form, which is familiar in the case of viscosity of ordinary 
liquid expressed as the function of temperature. Maxwell model, therefore, is consi- 
dered to be a good choice in this case. 

The logarithm of viscosity thus calculated was plotted against the reciprocal 
of absolute temperature, and it was found that a linear relationship held for each 
of the samples; Fig. 11. 
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Fig. 11 — Calculation of the activation energy. 
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The datum of Cl ice at —-5°C is the only exception, which is excluded in this 
discussion. The relation is expressed by 


F 
Y = Const. exp (+ RT” (8) 


in which F is the activation energy, R the gas constant, T the absolute temperature. 
From the slope of the line the activation energy is calculated as follows. 

F = 12.7 Kcal/mol for commercial ice, 

F = 13.5 Kcal/mol for superimposed ice A2, 

F = 13.9 Kcal/mol for the ice with elongated bubbles B2, 

F = 18.7 Keal/mol for the ice with small bubbles Cl and C2. 
The activation energy of Cl and C2 ices is considerably large. This ice is taken at 
the spot 680 feet from the entrance of the ice tunnel, and is considered to be very 
old and have been kept under an intensive stress for very long time. Judging from 
the size and shape of air bubbles, B2 ice must be much less old than C ice. The super- 
imposed ice A2 is of course very new compared with the two ices mentioned above. 
It is an interesting phenomenon that the activation energy is larger for the older ice, 
although the density is almost the same for all these samples. 
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CONSIDERATIONS SUR LA MECANIQUE DE LA GLACE 
ET SPECIALEMENT DES GLACIERS : 


Prof. Dr. M. MATSCHINSKI 


§ 1. INTRODUCTION 


Description mathématique en mécanique uni-, bi-, et tridimensionnelle. La méca- 
nique de la glace peut étre développée dans trois directions : mécanique d’un bloc de 
glace flottante, mécanique et statistique d’un champ de glace flottante (continue ou 
en blocs) sur la surface de l’eau, enfin mécanique des mouvements de la glace sur une 
surface solide (en particulier, cas des glaciers). L’état physique de la glace, qu’on 
doit accepter dans ces trois cas, la branche de la mécanique, qu’il faut appliquer, 
les méthodes mathématiques, pour la résolution, etc., sont si différents. qu’il n’est pas 
indiqué de les considérer d’ensemble. Ici_on ne s’occupe que d’un seul domaine 
d’application, le dernier de ceux qu’on a mentionnés, — la mécanique des glaciers. 
Naturellement, on touchera de prés quelques questions générales, mais seulement 
dans le but de les appliquer 4 la mécanique des mouvements sur un support de roches. 
Non, seulement les glaciers proprement dits, mais aussi les calottes glaciéres et les 
deux cas d’Inlandsis existant sur notre planéte seront considérés en tant que des cas 
particuliers de cette mécanique que nous nommons briévement « mécanique des 
glaciers ». x 

Le probleme de construire une telle mécanique est beaucoup plus compliqué 
qu’il semble a priori. D’abord il faut souligner que le principe de la similitude géo- 
métrique (qui simplifie dans tant de domaines scientifiques les études théoriques et 
expérimentales) est ici encore moins applicable qu’en hydro- et aérodynamique. 
Déja la on ne peut pas expérimenter avec des modéles trop petits et il faut batir pour la 
détermination expérimentale des propriétés des ailes d’un avion, par exemple, d’énor- 
mes souffleries. Encore moins peut on espérer tirer quelques résultats raisonnables 
d’expériences sur des modéles en Glaciologie, 4 part quelques résultats purement 
qualitatifs. Les expériences (et les considérations théoriques) sur le comportement 
d’un bloc de glace dans un laboratoire sont trés importantes, cependant elles ne 
nous apportent des connaissances que sur le comportement d’un élément des glaciers, 
mais rien sur l’évolution de ceux-ci pris dans leur ensemble. 

Cette comparaison, peu encourageante, a l’hydrodynamique va encore plus loin. 
Les différentes possibilités de mouvements, les conditions aux limites sont tellement 
nombreuses et compliquées qu’il est, dans plupart des cas, impossible d’établir 
des formules techniques assez générales. P.e. il n’existe pas une formule unique 
d’écoulement en hydrodynamique (formule donnant la masse de liquide traversant 
un tuyau ou une orifice d’aprés la forme et les proprietés de ceux-ci et la différence 
des pressions), mais une quantité presque innombrable de telles formules, chacune 
n’étant bonne que dans son domaine étroit d’application. De méme en Glaciologie 
il est vain par exemple de tenter la construction d’une formule unique pour la déter- 
mination de la profondeur («forme et grandeur d’orifice») a partir de la pente 
(« différence des pressions ») et de la vitesse (7%, 2”). On reviendra sur cette question 
plus loin. ? 

L’intérét porté a la mécanique de la glace et des glaciers et les tentatives pour 
l’établir, sont assez anciens. La premiére étude en fut faite par GRUNER en 1760. 
Plusieurs autres savants l’ont suivis. Dans ces tout derniers temps la mécanique 
théorique de la glace a recu un rapide développement dans les publications de 
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NYE (27:28:29,89) et de LLipoutRY (141°) qui lui ont appliqué les théories et les équations 
de la plasticité (voir aussi § 2). Les publications d’observations et d’expériences 
sont extrémement nombreuses, il n’y a aucune possibilité de les citer toutes ici. A la 
fin de l’article le lecteur trouvera une liste tres courte. Nous nous bornerons dans 
§1 et §2 a donner une idée générale sur le développement et la situation actuelle de 
la mécanique théorique des glaciers, concernant le domaine prépondérant des recher- 
ches et mettant l’accent sur ce qu’on doit accomplir pour pousser les études plus loin. 

Ce domaine prépondérant des recherches dans la mécanique théorique des 
glaciers a été jusqu’aujourd’hui V’application de la mécanique classique tridimen- 
sionnelle, et notamment de la théorie de la plasticité aux mouvements de la glace. 
On ne peut rien objecter contre l’emploi de la mécanique tridimensionnelle. Cependant 
on ne doit pas oublier que — et pas seulement dans la science de la glace — les 
résultats de cette mécanique sont rarement applicables directement. Si le lecteur nous 
permet encore une comparaison historique — la derniére — on peut se souvenir de 
la théorie de l’élasticité, pour laquelle les systémes des équations générales pour 
de trois dimensions ne sont appliquées que dans les cas trés spéciaux et assez rares, 
ou, au contraire, trés élémentaires (symétrie sphérique, etc). Normalement l’ingénieur 
applique les équations et les formules beaucoup plus simples de la résistance des 
matériaux, de la mécanique bi- et uni-dimensionnelle : théories des cordes, des 
membranes, des plaques, etc. Comme il est bien connu, ces théories particuliéres 
sont basées sur les mémes principes que la théorie générale (tridimensionnelle) de 
l’élasticité, mais appliqués a des formes spéciales, plus simples du point de vue du 
calcul mathématique et, de plus, ne contenant explicitement la dépendance que de 
deux (ou méme d’une) coordonnées spatiales. 

Les équations en trois coordonnées spatiales — sur l’application desquelles 
on a insisté — ne sont pratiquement résolubles que dans le cas de formes extrémement 
élémentaires. C’est pourquoi d’une telle application non seulement on ne peut tirer 
aucun résultat pour un glacier donné mais méme pas pour une catégorie de ceux-ci. 
C’est pourquoi le but de cet article sera précisément la construction des équations 
bi- et unidimensionnelles de la mécanique des glaciers qui se rapporteront aux 
équations générales comme |’équation des plaques se rapporte aux équations géné- 
rales de la théorie de l’élasticité. Mais d’abord exposons quelques remarques sur 
les équations générales. 


§ 2. Probléme du mouvement de la glace et des glaciers décrit dans les termes 
de la mécanique tridimensionnelle. Introduisons pour décrire les mouvements d’un 
glacier les coordonnées cartésiennes x1, X2, X3, les déplacements étant indiqués 
par Uy, Uy, Us, les vitesses par Vy, V2, V3, les composantes des tensions par X 1, Xoo, 
X33, X12, X1g, Xe3 (en général : uj, vj, Xy) et la tension moyenne (la pression) par 
p = 1/3 (X44, + Xo. + X55); les autres lettres désigneront des coefficients attachés 
a la matiére. On employera, comme c’est habituel, la lettre ) pour la dérivée partielle 
et d pour la dérivée totale. Pour un corps continu (sans cavités, ni crevasses), on a, 
quelle que soit I’hypothése faite sur l’état de ce corps (élastique, plastique, visqueux, 
etc., ou mixte), les équations de !’équilibre dynamique (cf. statique) sont les suivantes : 


dy, Re oXn Xia ‘ji OXi3 , dV» oXi2 OXze OXo3 ; 
dt dx, Xe aos, Pat 0x1 0X» Deon 


ou e est la densité, et 


2) SE Ee 
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On voit déja ici combien fragiles sont les applications de la mécanique classique 
aux phénoménes des glaciers, ot, dans certains cas, la présence des crevasses est l’es- 
sence méme des choses. Naturellement, on peut généraliser (1) aux corps discontinus, — 
on verra quelques détails plut6t abstraits, dans le trés beau livre de E. et F. Cossr- 
RAT (’), ainsi qu’en (°7) et (@8) —, cependant dans la mécanique classique on n’a 
jamais appliqué ces généralisations. Elles sont liées, en outre, a des difficultés mathé- 
matiques presque insurmontables. 

Restons, pour ce paragraphe, dans le domaine des équations (1) qui seront, 
il est vrai, dans quelques cas particuliers (grandes profondeurs, lit.et bords des 
glaciers trés réguliers, etc.) applicables. Cependant celles-ci ne nous donnent que 
trois €quations sur neuf qui nous sont indispensables pour déterminer neuf inconnues : 
uj et Xj (ou v; et X’jj). Les six équations qui nous manquent décriront d’hypothéses 
sur |’« état » du corps en question. Pour les écrire plus facilement, il est commode 
@introduire les déformations xj et les vitesses de déformations wij, liées aux u; et 
v; par les formules bien connues (#7-38) : 


OU; dvi Ou; OU; ov (OY 
GB) xa =. Wi = —. x9 =—— + — 6 4D Wy = — + —ES/—. 
ii dx; ii dx; ij xj Si re ey) ij Dx; ca a sai) 
ou les parties non-linéaires sont omises. (Nous ne compterons pas les Xij (OU wy) 
pour les nouvelles inconnues, on pensera qu’elles sont toujours remplacées, grace 
aux expressions (3), par u; et y,). 
L’hypothése la plus simple, exprimée par les formules : 


. (4) Xi =f X11 X22, X33: X12, X13, X23)) Xax = f (simile), X3, = f (simile), 
Xi2 = g (simile), X,,; = g (simile), X,; = g (simile), 


est celle de l’état « élastique », « linéaire » (f et g sont linéaires) ou « non-linéaire ». 
Mais méme pour les équations de ce cas «linéaire», il n’existe pas de méthode 
d’intégration applicable, dans le sens des résultats pratiques, aux limites d’une forme 
arbitraire. C’est pourquoi la science a passé — voir § 1 — aux descriptions de la 
mécanique bi- et unidimensionelles et a construit les descriptions spéciales pour 
les cas particuliers comme le cas d’une barre et autres sus-mentionnés. Cependant ce 
cas le plus simple de l’état élastique n’est pas applicable a Ja glace pour des raisons 
évidentes. 

L’hypothése de |’état plastique — déja appliqué a la mécanique de la glace (1 
15,27,28,29) nar plusieurs auteurs remplace (4) par les formules exprimant : la propor- 
tionnalité des déviateurs des tenseurs Xj et xj; (ou des tenseurs Xj et wij) — ily a 
en a quatre dans le cas tridimensionnel 

Dey. Ga" Dev: Xye~ Devs Xuq = Dev. Xai, 1 Dev. Xo 


5a) —— — = 
( Dever Devacwse Devaar hc Dev..cie a DevVarxaa 


la liaison entre le pression p et le volume (la constance du volume — incompressibilité 
dans la plasticité classique) 


(Sb) div (U1, Us, Us) = div (1, Yo, vs) = 1) 

et la liaison entre une fonction des Xj; (exprimant le cisaillement maximum ou une 

autre grandeur de ce genre), et une fonction des Xj (ou wj;;); dans la plasticité classique : 

(Sc) (X11 — Xa2)? + (X22 — X35)? + (Xg3 — Xia)? + 6 (Kr? + X13°-+ Xe3") = const. 
| Pour ce systeme — essentiellement non-linéaire — personne n’a indiqué de 

méthodes générales d’intégration. Méme pour les formes les plus simples (sauf la 


sphére et le cylindre), on ne sait rien. En les appliquant aux glaciers personne n’a 
réussi a donner de solutions valables pour les glaciers ou les calottes réels. 
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De plus, en dehors de cette difficulté d’ordre mathématique, on oublie toujours 
que le systéme (1), (5a), (5b), (Sc) n’est irréprochablement applicable qu’aux cas de 
la plasticité « en deux sens » : corps obéissant aux lois de la plasticité aussi bien en 
pression qu’en extension. De tels corps sont trés nombreux : les métaux, les alliages, 
et plusieurs compositions organiques (la résine avant la vulcanisation, fromage 
fondant, etc.). On peut mettre un bloc métallique sous une presse, ou dans un appareil 
de tréfillage : il sera déformé plastiquement dans les deux cas. Au contraire, la glace — 
comme aussi les roches — n’a pas de telles propriétés : sous des forces d’extension 
elle ne coule pas, elle se rompt. 

La mécanique de la plasticité « dans un sens » n’est pas encore établie. On pour- 
rait le faire, cependant ceci ne nous procurerait aucun résultat : les équations 
d’une telle mécanique seraient encore plus compliquées et siirement non-résolubles 
dans l’état de la mathématique appliquée d’aujourd’hui. 

On peut faire l’hypothése de l’état « visqueux » de la glace. Ceci introduira les 
équations de l’hydrodynamique qui ne sont ni beaucoup plus facile 4 resoudre que 
(1)-(5), ni assez convenables du point de vue physique. Entre’ beaucoup d’autres 
inconvénients, il faudra se souvenir que ces équations ne permettent des cavités, ni 
des crevasses dans un mouvement lent, comme celui de glaciers, si on n’introduit 
pas des conditions spéciales, mathématiquement trés difficiles, pour les ruptures. 

On pensera aussi des états « composés » de ceux qu’on vient de décrire. Cepen- 
dant tout ce qu’on a dit restera vrai, et on pourra difficilement tirer quelques résultats 
positifs des tels essais (*). 


§ 3. Probléme du mouvement des glaciers décrit dans les termes de la mécanique 
bi- et unidimensionnelle. Déduction des formules de cette mécanique par la voie purement 
mathématique et par le voie physique. Toutes les raisons exposées dans §§1 et 2, ainsi 
que plusieurs autres, nous aménent a reconnaitre la nécessité et, méme, l’urgence 
de construire une mécanique bidimensionnelle des glaciers. En essayant de 1’établir, 
on n’oubliera pas que ce n’est pas seulement l’exactitude des équations du point de 
vue physique qui détermine l’exactitude finale, mais aussi — et méme plus encore — 
la « capacité » des équations établies de nous fournir des solutions exactes et simples. 
Tout ce qu’on a gagné en exactitude dans les équations mémes, on perd souvent en 
essayant en vain de les résoudre avec les méthodes des approximations successives - 
et des méthodes similaires. 

C’est pourquoi une des premiéres conditions que nous nous posons ici, c’est 
d’éviter a tout prix de sortir du domaine des équations différentielles linéaires. Cette 
restriction est d’autant plus admissible que la lenteur bien connue des phénoménes 
glaciers nous permettra toujours d’omettre les carrés de petites grandeurs par rapport 
a elles mémes. = 

La deuxiéme restriction, qu’on introduira, est l’exigence que toutes les formes 
différentielles des coordonnées sont invariantes. Ceci n’est une hypothése qu’en 
domaine de la mathématique abstraite, ici, dans les applications, ce n’est qu’une 
nécessité absolue. 

Troisiémement, par suite de l’irréversibilité du phénoméne d’écoulement de la 
glace, on n’introduira que des dérivées impaires par rapport au temps. Ceci est de 
plus raisonnable car la deuxiéme dérivée est lige A l’inertie qui peut étre, grace a la 
lenteur mentionnée de développement de l’ensemble du phénoméne, omise sans 
introduire de fautes quelque peu considérables. 

Enfin, on peut (avec Einstein et beaucoup d’autres théoriciens) accepter l’hypo- 


(*) Si on introduit — ce qu’on devrait faire — des phénoménes tels que le 


creep (°) (ou d’autres phénoménes de postaction), on se plongera dans un véritable 
enfer mathématique. 
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thése que les équations primaires des phénoménes physiques contiennent seulement 
les dérivées d’ordre, par rapport aux coordonnées et au temps considérés séparément, 
ne dépassant par le deuxiéme. (Les dérivées d’ordres plus élévés n’interviennent, 
qu’aprés l’élimination d’une partie des inconnues). 

Il est remarquable, qu’il suffit de ces quatre considérations pour établir — d’une 
fagon purement mathématique — I’équation de l’écoulement des glaciers et des 
calottes. On indiquera l’altitude de la surface du glacier par 9, les coordonnées (dans 
le « plan » de la surface terrestre) par x, et x,. On considéra 0 en tant qu’une fonction 
a déterminer. Le seul invariant différentiel en x, et x,, ne contenant pas les dérivées 
d’ordres troisiéme et plus haut (— restrictions premiére et deuxiéme) est la divergence 

2 2 

os + = L’invariant du 
premier ordre (ne composé que des dérivées de 9), carré du gradient est essentielle- 
ment non-linéaire. Cependant il n’est pas impossible (si l’on introduit une « fonction 
de matiére » ou une « fonction de rélief ») de considérer l’invariant mixte, a savoir : 
grad @. grad © (fonction de matiére ou de relief). Passant aux considérations troisiéme 
et quatriéme, on voit que parmi les dérivées par rapport au temps, la seule 0/d¢ 
s’introduira. Ainsi on n’aura dans l’équation a établir que les combinaisons diffé- 
rentielles suivantes : 

© Ao, 2% x O00 - d Ad 


00 
foes ou (7) AQ, - pecs grad @. grad €,, grad ees .grad &, 


ee ae peut encore contenir la eat inconnue @ elle-méme et une fonction 
F(t,x,y) exprimant les influences extérieures. (Ces derniéres peuvent entrer aussi 
en certaine partie dans les cofficients). La seule combinaison possible de ces deux 
grandeurs (0 et F) avec (6) — d’aprés : eon restriction — est : 


- d0 : 070 be o°6 ie 
(8) ¥ = ie? t . ae Tyce + const. 0 + F (¢1,%4,%3). 


Il est évident qu’en l’absence d’influences extérieures (F = O) et dans les mouve- 


du gradient, c’est-a-dire le laplacien A = divgrad = 


oO 
ments arrivés a |’état stationnaire tery = 0), le niveau 9 doit étre indépendant aussi 


de x, et x,. Il en découle que la constante multipliant 6 dans (8) ne peut étre que nulle. 
De plus, on peut introduire dans (8) le terme grad 0 . grad & susmentionné — cepen- 
dant on ne l’introduira que plus bas — et la dépendance des dérivées de 0 dans la 
fonction F. On ne peut rien dire ici sur les constantes h et € (sont-elles positives 
ou négatives?). Ainsi on a définitivement : 


00 d Ad 
(9) <o a Sn hAO 


pour l’équation déterminant les mouvements des glaciers et des calottes. 

Cette équation est assez analogue aux équations susmentionnées (§§1 et 2) 
de la mécanique bidimensionnelle de 1’élasticité. La méthode abstraite, qu’on a 
appliquée ici pour établir (9) n’est ni la seule, ni la meilleure. De méme que les 
équations bien connues de la mécanique bidimensionnelle, l’équation (9) peut aussi 
étre établie 4 partir de considérations plus physiques. 

Cette déduction physique de I’ équation (9) peut étre effectuée de la fagon suivante. 
Considérons (v. la fig. 1, représentant la coupe verticale d’un glacier) l’altitude 0 
en un point choisi (x,,x,) et son changement au cours du temps caractérisé par la 


dérivée —. Dans la mesure ow la partie considérée ABCD est incompressible et ot 


or 


la balance de l’alimentation et de l’ablation est équilibrée, on pourrrait écrire que 
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ax oe 
et ols =—_ 
Fig. 1 — Schéma pour la déduction de l’équation fondamentale (9) 
: Pa) 
cette derivée est égale 4 ‘la balance de la masse passant en cet endroit : Psy 


(v(8 — z)] (ou »v est la vitesse, z, l’altitude du socle). Si, au contraire, le nombre et 
le volume des cavités et des crevasses varie au cours de ce passage, la masse passée 
ne sera plus proportionnelle au volume et on doit introduire un terme rectificatif 
décrivant ce changement du volume des crevasses et des cavités. Ce changement 
étant lent,on peut, dans la premiére approximation, le supposer constitué de deux 
parties : l’une proportionnelle au volume passant lui-méme et l’autre proportionelle 
au changement de ce volume. En somme, on a (pour balance équilibrée) : 


08 Pn) P) o 
(10) Sp = Pj 8 — DI — 21 p 5 8 — 2 — 2p SS IMO — 2] 


ou (pour le cas plus général d’une balance positive (+ P) ou négative (— P) entre 
Valimentation et l’ablation) : 


d0 
(10a) Te ee ey) 


d ie 
a ixc speaks are ann 


Enfin en termes vectoriels (pour les deux coordonnées x, et x2), on trouve : 


(11) eee 1—< “\aviv (Oa) 
po Pe eee ee 


Pour arriver a |’équation définitive, il faut maintenant relier y a) — z) aux forces 
intérieures et extérieures agissant sur le glacier. Les forces extérieures sont créées 
par la pente du socle et peuvent étre approximativement considérées comme propor- 
tionelles a celle-ci : bz’ dans les endroits ow lVinclinaison de la pente coincide avec 
la direction de mouvement de la glace, et ou l’influence de cette pente n’est pas 
contrebalancée par l’influence d’une pente opposée (p.e. sur la fig. 2 l’influence de 
la pente en AB est contrebalancée par celle de CB). En général, on remplace bz’ 
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eotar ie 
VG 

= SRaAgsee: rh ; 

A W 


oe ee wee we we we ee = 


rv os 
Fig. 2 — Fonction bz (indiquée par —) et fontion Vhz (indiquée par ...). 


par ce qu’on peut appeler « la vue de bz’ » (nous l’indiquons par Vbz’). Ce symbole 
représente une fonction coincidant avec bz’, la ot on «voit» bz’, et égale a une 
constante dans les endroits, ot on ne le « voit » pas (fig. 2). Indiquons b par cs. °* 

Les forces intérieures sont, en premier lieu, déterminées par la pente du glacier 


et sont: . De plus, on peut ajouter encore quelque sorte de postaction (non pas 


C4 Tie 
le creep proprement dit) en introduisant dans la formule pour v (0 — z) le terme : 
020 

-—C 
> dxdt 
En résumé, on obtient : 


r) P) 
(ot. c; peut avoir deux valeurs différentes pour ae > 0 et pour aN <2 0): 
00 9°70 
Ox 


Les deux premiers termes du deuxiéme membre expriment le fait que la brusque 


(12). v(§—z)=c,, 


) : 
augmentation de ae (« force ») ne change pas becaucoup les vitesses d’écoulement 
be 


r) 2 [ 
_tandis qu’avec la « force » Sing eahn ce (—— = 0) la glace coule au maximum : 
x 


oxdt 


comme il est bien connu, on ne peut pas faire couler la glace par application d’efforts 
brusques. La forme vectorielle de (12) est évidemment : 


(3) + (0 —z) = (4 — ) grad § + Ve, grad z. 


tees 
* Ot 
Naturellement (12) et (13) ne sont valables que pour les valeurs de la vitesse asser 
-restraintes. En substituant (13) dans (11), on écrit maintenant la formule (9) sous 
la forme explicite : 


9 00 
(14) — =h, div (h, grad 6) — ¢, div (€, grad ra) + P + Vb, div (b, grad z). 


or 


Ici : Ay, As, 4, &2, 51, by sont des constantes caractéristiques de la glace et du glacier 


P) 0 : 
(€, peut avoir deux valeurs différentes pour > 0 et pour 7 << 0)(*) "Sliisvea, Bo 


(*) On ne doit pas penser que les forces de frottement du glacier a son socle sont 

oubliées dans ces considérations. Ces forces ne sont pas — il est vrai — trés considé- 

“tables — elles ne détruisent le socle qu’assez peu (°, °, *°), — néanmoins elles ne sont 
omises, il faut souligner qu’elles sont présentes dans h. 


~ 
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dépendent considérablement de x, et x:, on trouve : 


0 nie) 00 
(15) roe h AO + A, grad h, grad 0 — € A ey grad 5 grad. ae 


+ P+ vb Az + Vb, grad b, grad z, 
ou pour simplifier, on a introduit : 4 = h, hy, € = €,€2, et b = b, by. Etant donné 
90 : 3 
que dans le cas EIS 0 Ia pente du socle ne provoque pas d’écoulement, on peut 
x 


remplacer deux derniers termes dans (14) et dans (15) par grad Q grad (Vbz). 


00 0 d0 
(15a) ics h A 0 —/Ay grad h, grad 9 — € AS €, grad €, grad au 


+ P + grad 0.grad (Vbz). 


Si les valeurs des~constantes fz, €2 et et by sont assez uniformes le long du 
glacier — cas qui seul sera traité dans cet article — l’équation (15) se réduit exacte- 
ment a la forme (9). Ainsi cette derniére est aussi établie sur la base de considérations 
physico-mécaniques. (Il n’est pas difficile d’obtenir la forme (15) également a partir 
de considérations purement mathématiques). En effet, si nous sommes en présence 
d’un champ des constantes de matiére « vectorielles » — grad h, ~ 0, etc., — les 
formes grad A, grad 9, etc. sont aussi invariantes et doivent étre ajoutées a (9). 

§ 4. Transformations de I’équation du mouvement des glaciers pour les cas parti- 
culiers (inlandsis et calottes, glaciers de cirque, de piémont). Trois types de solutions. 
Calcul approximatif des constantes. L’équation (9)-(15), obtenue par deux méthodes 


différentes dans le paragraphe précédent, n’est pas de caractére trés élémentaire, | 


mais elle est mathématiquement beaucoup plus abordable que les équations de la 


plasticité classique tridimensionnelle mentionnées dans le §2. Du point de vue 
mathématique, le probléme-de la résolution de (9), (15), (15a) est 4 peu prés du méme_ 


genre que la résolution des équations des membranes et de la propagation de la chaleur 
(en cas bidimensionnel) ou de la corde (en cas unidimensionnel). C’est une équation 
linéaire du type « parabolique »; de telles équations sont bien connues en mathématique 
et pour leur résolution on a plusieurs méthodes élaborées depuis longtemps. En 
principe, cette équation est applicable aux glaciers de n°importe quelle configuration. 
Nous réservons pour un autre travail l’application de (9) a des glaciers particuliers — 
ce qui est assez facile, mais démande beaucoup de place — et nous nous limitons 
ici a l’application de la formule (9) aux quatre types principaux des glaciers proposés. 
par AHLMANN (1; ? 4; %2), Quelque différents que soient les glaciers appartenent a un 
type donné, on peut toujours les caractériser par une forme approximative plus ou 
moins commune pour les glaciers du méme type. Cette forme est une bande pour 
le type des glaciers « de vallée», un cercle (ou un ellipse) pour l’inlandsis ou la 
calotte, enfin un secteur pour les types « de cirque » et « de piémont ». C’est pourquoi, 
quoique (9), (15), (15a) soit facilement transposable a n’importe quelle forme, nous 
ne l’appliquerons qu’aux formes correspondant aux types mentionnés d’AhImann 


076 
et nous la transformerons en replacant. AQ soir par 5x2 (type de vallée), soit par 
x 


00 | 


0 12 
clic Be (r med) (types « de piémont » et « de calotte ») ou enfin par — -<~- (r a 


r or 
(type « de cirque ») — voir §6. 

Quelle que soit la transformation de A choisie, ’équation (9) a trois types de 
solutions essentiellement différents. Répétons encore une fois que dans ce qui suit. 
on suppose que les grandeurs h, ¢ et b sont constantes et montrons l’existence de 
ces trois types de solutions d’abord pour la forme la plus simple, a savoir, pour le 
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2 


type de vallée. L’équation (9) s’écrit alors 


00 026 EL) 
16 I Poca 
(16) Ap ae? Sey, 


+ P + Vbz”’. 


Ici P’Equation (9) est écrite sous la forme correspondant a (15). Cependant il 
n’a aucune difficulté d’étudier aussi la forme correspondant a (15a); dans ce dernier 


“cas les mémes types (que ceux donnés plus bas pour (15)-(16) )existent; avec la seule 
_ différence que les solutions pour le cas (15a) seront exprimées de facon un peu plus 


compliquée. 
Le premier type de solutions comprend celles qui sont permanentes (station- 


2 0 
naires). Ici le phénoméne n’évolue pas en apparence et on peut poser vi = 07 On 


obtient facilement : 


(17) @=a4Br—v—2:—— [| [pdx Jax 


Les constantes A et B sont a déterminer a partir des conditions aux bords. 
Le deuxiéme type de solutions comprend les solutions d’extinction. Ici la dépen- 
dance de ¢ est exponentielle : 


(18) 6 = 2 dy &) e—™. 
k 
Pour déterminer les fonctions 3; (x) (dans le cas ot! P ne dépend pas de A), on a les 
équations : 
(19) —kde =hd," + ck dn”, 


k 
dont les solutions sont : 6; (x) = A, sin ae x + ox) 


La somme d’une solution stationnaire et d’une solution d’extinction décrit le 
passage d’un état initial donné du glacier a un autre état qui finalement deviendra 
stationnaire. Ici Ax et 0, sont déterminées (a l’aide de la formule de Fourier) par 
la donnée de la série & x (x) a Vétat initial. Les nombres & sont a déterminer a 

k 


partir des conditions aux bords. 
Enfin, le troisitme type de solutions comprend les solutions d’ondes. Ici la 
solution représente une série d’ondes 


(20) 6 =X Cy e--™* sin (or + OK), 
k 


ou les constantes sont : 


Vo CRS ORI is Fone ene ee 
(21) M= earth 4/—ew + /2a?+h? » a= hve)? Se Ne SCs Vewr+h2, 


Tous ces trois types existent naturellement pour d’autres expressions de A dans (9). 
Sans les mentionner toutes, ne citons que les résultats qui nous seront utiles dans § 5, 


10 / 00 eat 
concernant la prise de AO sous la forme + ane ( a La solution stationnaire 


s’écrira ici : 
1 1G 
(17a) O=a4Be vise. [| [era ip 
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Dans les solutions d’extinction les fonctions sin et cos seront remplacées par des 
fonctions de Bessel. Ainsi sera aussi analogiquement transformée la solution d’ondes. 
Pour ces derniers cas voir aussi le § 5. 

Cette classification des types de solutions s’applique aussi aux équations plus 
compliquées que (16). En premier lieu on peut citer le cas de constantes prenant 


00 0 


deux (ou plusieurs) valeurs numériques (correspondamment p.e. a >—~ >oets— < 0) — 


oz ot 
voir § 3. Pour le processus lent — et on ne considére ici que des tels processus — 
les équations des constantes prenant plusieurs valeurs peuvent tre ramenées aux 
équations semi-linéaires et résolues par les méthodes élémentaires (voir p.e. (**)). 
De méme, on pourrait introduire dans (9) la racine carrée du premier invariant 
(/ grad?Q) et la linéariser par les méthodes que l’auteur a développées antérieure- 
ment (Gxe; 19, 20 at )y 

Il nous reste encore, avant de passer aux applications, 4 nous faire quelque 
idée sur les valeurs numériques des constantes introduites : A et ¢. Il ne s’agit évi- 
demment que de valeurs approximatives (pluté6t des ordres de grandeurs); les valeurs 
de ces constantes peuvent varier considérablement pour différents glaciers et calottes, 
et leurs valeurs exactes ne seront que les fruits de minutieuses observations et mesures 
suivies de longs calculs. 

Pour calculer les constantes d’une équation théorique, on doit considérer un 
cas réel tel que l’équation lui correspondant contienne aussi peu de termes que 
possible. Pour cette considération dans le cas ott on se propose de calculer A, on 
peut choisir p.e. la calotte Groenlandaise. Le socle est ici dans la plus grande partie 
horizontal et on peut omettre z dans les équations. L’état de l’inlandsis du Groenland 
n’est pas stationnaire et pour une description exacte on appliquera — voir §5 — 
la formule (18). Cependant pour avoir une idée sur la valeur de 4, on peut supposer 
cet inlandsis ne déviant pas trop d’une forme stationnaire. Cette forme se trouve 
entre les formes limites : (17) pour une bande et (17a) pour un cercle. Calculons ces 
deux cas. La valeur de P pour Groenland est bien connue : elle est 20 cm/an 
(voir (*) et (2%)). Considérons la coupe de l’inlandsis établi par les Exped. Pol. Fran. 
(. 82) et prenons l’origine des coordonnées aux points maxima de cette coupe. Les 
formules théoriques prendront les formes : 


ie ib 
(22) 0a) =— a 2 Sarg = — Pe 
la forme d’interpolation de la coupe étant 
1 
22a oc nest oe pe ee ee 2 
(22a) Qing sanod ine (coordonnée)?. 


On voit ainsi que h est approximativement égale 4 10 km/an?. 


» 


De méme fagon on peut procéder a la détermination approximative de ¢. La 


seule différence est qu’ici — contrairement A la détermination de A — on ne doit 
pas partir des observations des états stationnaires ou quasi-stationnaires (inlandsis 
de Groenland), mais nécessairement des états dynamiques. Faute d’observations 
appropriées, on ne peut donner qu’une valeur trés approximative. Comme on remarque 
déja a la premiére vue, il est indiqué d’utiliser la valeur ¢ = 100 — 200 km? — voir 
aussi § 5C, 

Enfin les valeurs de P et de Vbz’’ doivent étre prises en correspondance des 
données métrologiques et géographiques, : 


§5. Exemples d’application de l’équation (9). A: Glaciers en calotte et de l’in- 
landsis. B. Glaciers de cirque et de piémont. C. Glaciers de vallée. Probléme des fissures 
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et des « ondes de glace ». Etant donné l’analogie entre les solutions de (15) et (15a), 
nous n’étudierons dans ce paragraphe que la forme (15); seulement dans § 5C on 
parlera aussi de (15a). 

A. La forme de la solution de (9) pour la calotte ow l’inlandsis dépend, de méme 
que pour d’autres types de glaciers, de la forme de la calotte ou de l’inlandsis en 
question. Cependant, dans tous les cas, elle se trouve’entre les deux solutions sui- 
vantes pour les formes limites : 


Pay sh cpl ents ah 
Siiaiaetes ke sin FSS ab oy 


(pour une calotte en forme d’une bande) 


(23) § =H, — 


et: 


P k 
(24) 0 ie H, ok ree r = >» Ak e—ht Ip ( Sa aes OE 
h k MI h + ek 


(pour une calotte circulaire) 


Ici I, est la fonction de Bessel d’ordre zéro. On a supposé, pour simplifier, que 
le socle est presque plan et que l’alimentation est constante. Le zéro des coordonnées 
est mis sur le centre (ou sur la ligne centrale) de l’inlandsis ou de la calotte. La partie 
du Groenland voisine de la coupe verticale déja mentionnée (étudiée par E.P.F.) 
pourrait étre assez bien décrite par (23). Les formes plus spéciales seront étudiées 
ailleurs. 

Cependant on voit déja de (23) et (24) que pour la calotte (ou l’inlandsis) qui 
ne sont pas trop découpées, la partie stationnaire de la solution sera parabolique 
tout au moins approximativement. Ceci confirme l’hypothése, énoncée déja long- 
temps (77), que la forme idéale des glaciers du type en question est parabolique 
(Meinardus, 1926). En méme temps les solutions (23) et (24) expliquent pourquoi 
en réalité (p.e. pour le Groenland) on observe des déviations assez considérables 
de cette forme théorique. En effet les solutions de (9) contiennent non seulement 
la partie parabolique, mais aussi une série infinie de solutions exponentielles (en 1). 
De ceci découle que, si l’état des glaciers n’est pas stationnaire (si p.e. comme au 
Groenland les glaciers diminuent 4 cause d’une P trop petite — voir § 4), la partie 
« exponentielle» peut sensiblement changer la courbe parabolique et la transformer 
en une de formes observées. Le détail de ce calcul sera développé ailleurs. 

B. Pour les glaciers de cirque et de piémont, la solution (23) ne convient pas; 
c’est (24) qui, (un peu changée) doit étre appliquée : 


Pr? ee 
22 pi Ax e—kt I wr )+ V.b.z, 
(25) 6=A+Br+ ; + k e (ues r)s Zz 


(pour les glaciers de cirque) 
et 
Pir? ay 

26 OSA aera Ag en pais 25 RO) oe Wa Baw 
(26) hi ; 0 eee 1 
(pour les glaciers de piémont) 

Ici P, est l’ablation, cette grandeur est essentiellement négative. Les V et V, 
sont les « vues» dans deux directions opposées; l’une du centre des coordonnées 
(du centre du cirque) et l’autre dirigé vers le centre des coordonnées (dirigé vers les 


montagnes). Ces solutions ne représentent les types mentionnés de glaciers que 
trés globalement. Pour décrire un glacier particulier, il faut introduire les deux coor- 
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Fig. 3 — Indtroduction des coordonnées polaires pour un glacier de piémont. 


données polaires (r et y) — voir la fig. 3, et remplacer les parties exponentielles dans 
(25) et (26) par : 


ee 
(27) 2D Akg e—* Ig ( of: a .sin (qn + @q)- 
kq 


h+ke / 
Les constantes Axg et gq sont a déterminer a partir de la forme du glacier. 

Pour ces types B, ainsi que pour le type A, des solutions d’ondes (voir § 4) sont 
aussi possibles. Cependant, pour ne pas répéter presque les mémes résultats, ces 
solutions d’ondes ne seront considérées qu’avec le type C. 

C. Pour les glaciers de vallée la solution globale a été déja donnée par les for- 
mules (18) et (19). Pour caractériser l’influence des bords latéraux du glacier et les 
détails de sa forme, on trouve la forme plus générale : 


(28) 0=A+Bx+V.b.2+ LL AKg e—kt , sin(qx.+q)- sin(, [ee SET 8, ) 
kq h+-ek 

Les constantes Akg, Ok, Vas caractériseront la forme de vallée. Si le glacier est influ- 

encé par l’ablation et lValimentation, on ajoutera a (28) le terme en P. (La partie 

stationnaire de (28) correspond a l’idée qu’on a habituellement de l’épaisseur des 

glaciers — voir p.e. (18). Malheureusement, on ne peut pas se réjouir des observations 

suffisantes). 

Cependant il semble que les solutions (28) ne décrivent que les parties du glacier, 
ou l’écoulement est assez régulier. Pour les parties avec de nombreuses crevasses 
et des « ondes de glace», on peut considérer la « solution d’ondes » (20) ou bien la 
superposition de solutions (28) et (20). A partir de (28) et d’une influence pertur- 
batrice avec la période d’un an, on ne peut pas obtenir la description des « ondes 
de glace», ayant la longueur d’onde de 100 - 30 métres, mais seulement des ondes 
soit beaucoup plus longues, soit ayant des périodes plus grandes. Les résultats plus 
proches aux observations peuvent étre obtenus a partir de l’équation (15a). La solu- 
tion d’ondes a ici la méme forme (20), cependant les constantes M et a sont a calculer 
des équations (— ici A = —h, gradh, —): 

(29) 2e@ Ma = h [1 — (Ma)*] + } Ma®, q@ ja®— ¢ [I — (Ma)"]{ = 2 Ma?h—)a, 


qui dégénérent pour A = 0 dans les formes susmentionnées (21). On obtient les résul- 
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tats acceptables a partir de ¢ = 150 km?, en concordance avec ce qu’on a dit dans § 4. 
Ainsi l’explication des « ondes de glace» en tant qu’un phénoméne di a la propa- 
gation des ondes mécaniques trouve sa confirmation théorique. Cette explication 
est tres proche de celle donnée par HAEFELI (2°.°) et STREIFF-BACKER (8). Il semble que 
ce phénoméne décrit derniérement dans plusieurs publications (1.24.25) ne puisse 
avoir une autre explication plausible. Les mémes formules peuvent étre la base d’une 
théorie des crevasses. En effet une crevasse dans la glace non-plastique de la surface 
du glacier peut facilement — comme la fig. 4 le montre — se former au-dessus d’une 


EVALESSE CLEUCLSSe 


porte plastique du glacier 


Fig. 4 — Formation des crevasses. 


« onde» dans la glace plastique de profondeur. Cette explication n’affecte que les 
champs de crevasses, mais non pas des crevasses isolées. I] semble que la correspon- 
dance avec une onde dans la profondeur est la seule considération qui puisse expliquer 
la fréquence et la régularité statistique des crevasses de certaines régions. La biblio- 
graphie sur des crevasses est énorme. Nous nous bornerons ici a citer (11:1%.3°), Cette 
question sera le sujet d’un article complémentaire. 

Ainsi la théorie ici développée peut, méme dans sa forme inachevée, entrer 
logiquement dans les cadres des observations et des mesures trés différentes. Cepen- 
dant cette théorie a ses limites : elle n’est a appliquer qu’aux phénoménes a assez 
grande échelle. P.e. le phénoméne de la «turbulence de glace » dont l’existence est 
démontrée par plusieurs auteurs (PFAFF (*), BAUER (*), SELIGMANN (*%,34)) touche les 
limites de son applicabilité. On ne connait pas actuellement la longueur d’onde 
correspondante. Si elle est d’ordre de 10 m, notre théorie pourrait étre tant bien que 
mal appliquée; si elle descend jusqu’a 1 m, ou encore moins, on doit passer aux 
théories tridimensionnelles. 
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D°’UNE EXTENSION DE L’EQUATION DE CONTINUITE 
AUX GLACIERS 


Dino TONINI 


RESUME 


La note examine la possibilité d’étendre aux systémes glaciaires l’équation de 
continuité couramment employée dans les systémes hydrauliques. Cela donnerait, 
entre autres, l’auvantage de pouvoir utiliser dans les recherches glaciologiques une 
constante avec une signification particuliére (temps caractéristique) qui apparait dans 
la susdite équation de continuité. 


1. L’équation de continuité des systémes hydrauliques est donnée, comme 
cela est connu, dans la forme: 


i. pdt=gqdtt+ dy 


1) . dy dy dq 
A te dt = ae a 
ou p est le débit qui afflue au systéme pendant le temps dr, q est le débit qui s’en découle 
pendant le méme temps dt; dy est la variation du volume d’eau stocké dans le sys- 
téme (volume du stockage). 
La 1), dans le cas particulier ot: le débit p est constant par rapport au temps et 


ou il existe une relation du type v/g = k entre le volume stocké v et le débit g, est 
facilement intégrable et donne lieu a la (*) 


2) Phan 
Pp—q 


2") g=p(l— exp [— tk) 
ou la costante k, en suivant les hypothéses faites, ayant les dimensions d’un temps, est 
une caractéristique qui dépend de la morphologie et de l’extension de chaque systéme. 
La 2) et la 2’) sont d’application courante dans l’hydraulique fluviale : pour k 
il apparait, entre autres, que kK = x/u ou x est une longueur conventionnelle le long 
de laquelle se répartit le volume stocké, en tenant compte de la surface (2 de la soi- 
disant section de débouché du systéme v/(Q2 = x) et w est la vitesse moyenne du débit 
q en correspondance avec la section. 


2. Pour les recherches glaciologiques il est intéressant de connaitre le temps 
nécessaire afin que l’apport au dessus de la ligne du névé au bassin collecteur, exerce 
son influence au dessous de la ligne du névé. Comme on le sait, cette influence se 
manifeste par les variations du volume de la masse frontale du glacier (langue du glacier), 
variations qui, a leur tour, sont méme fonction de l’action directe de la fusion (ablation). 
Habituellement, on reléve les variations seulement avec la mesure d’une longueur 
(avancement ou recul de la zone frontale du glacier). 

En tout cas, ce temps.qui définit le régime d’un glacier, en ce qui concerne les 
déplacements des masses du bassin collecteur au bassin d’ablation, apparait du méme 
type que le temps caractéristique qui intervient dans les systemes hydrauliques, et 
c’est pour cela qu’on examinera ici sommairement les possibilités et les conditions 
nécessaires pour en étendre la définition aux systémes glaciaires. A cet effet dans le 
schéma habituel d’un glacier, les deux zones, celle collectrice et celle d’ablation sont 


(4) G. De Marchi — Nozioni di Idraulica 
Edizioni Agricole — Bologna 1948. 
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considérées comme séparées.par la ligne théorique du névé qui en réalité est constituée 
par une zone centrale de transition ou d’equilibre. Cette zone suffisamment étendue, 
qui présente une certanie continuité et persistance dans les caracteres morphologiques 
et structuraux, peut étre considérée dans une premiére approximation comme indé- 
pendante des éyénements de l’alimentation (concentrée dans le névé) et celle de la 
fusion (concentrée dans la langue du glacier). 

La zone centrale qui peut étre conventionnellement délimitée avec deux sections 
transversales de controle, une initale (section d’afflux (),) et l'autre terminale (section 
d’écoulement (2,7) résume les caractéristiques du glacier aux effets du mouvement 
et des variations de volume, de facon qu’il est possible d’étendre l’équation de 
continuité 1) ala zone centrale ot! p = ug Qy est l’apport qui, avec la vitesse moyenne 
Ug, passe a travers la section de contréle initiale a et g = Ug Qa est l’écoulement 
qui, avec la vitesse moyenne ug, passe a travers la section de contrdle terminale Qa. 


3. Pour la détermination pratique, dans l’application aux glaciers, des valeurs 
qui entrent dans la 1) et dans la 2), il faut considérer, pour ce qui concerne p, que 
ceci est donné par la totalité des précipitations solides qui se sont produites pendant 
le temps ¢, deminuée despertes par sublimation et fusion partielle, valeur dont la déter- 
mination, habituellement, ne présente pas des difficultés particuliéres. Si l’on prend 
en examen le cycle annuel, en réalité on a cet apport seulement pendant la période 
froide ou d’accumulation du glacier, et méme pendant cette période d’une facon 
intermittente et irreguliére. La supposition, comme |’on requit, que la masse qui 
s’est accumulée a la fin d’une ou plusieurs périodes froides s’est répartie d’une 
facon uniforme pendant tout le temps ¢ et qu’elle conflue reguli¢rement a la section 
de contréle initiale, si elle peut étre partiellement justifiée avec la lenteur des mouve- 
ments glaciaires, est due au désir d’obtenir une schématisation des phénoménes qui 
peut donner surtout des é/éments de comparaison intéressants. 

Pour ce qui concerne enfin la détermination des valeurs de g, d’aprés la mesure 
des variations frontales il est possible de remonter aux variations pour le temps f¢ 
de la masse de la langue glaciale, c’est-a-dire aux variations de la masse en aval de 
la section de contréle terminale, au net des pertes par ablation qui se sont produites 
dans une ou plusieurs périodes chaudes comprises dans le temps ¢. I] est donc nécessaire 
de procéder a l’évaluation de ces pertes, de fagon d’obtenir enfin la valeur de toute 
la masse glaciaire qui s’est écoulée a travers la section de contréle terminale, évaluation 
qui, étant donné les observations disponibles pour de nombreux glaciers ne présente 
non plus des difficultés particuli¢res. A propos de la nécessité de distribuer d’une 
maniére uniforme et continuelle pour tout le temps ¢, un phénoméne qui pratiquement 
se developpe seulement dans la période chaude sont valables les mémes remarques 
et réserves faites pour l’afflux p. aK 

Si maintenant l’on exprime ¢, comme il apparait avantageux, en ans ou mois, 
quand on connait les valeurs de p et q correspondant aux mémes, ou mieux encore 
a plusieurs valeurs de r, sur la base de la 2) l’on devrait obtenir une série de valeurs 
de k comprises, pour les hypothéses et les schématisations faites, dans le méme ordre 
de grandeur, de fagon que leur moyenne pourrait étre prise comme la valeur plus 
probable du temps caractéristique k. 

Des vérifications expérimentales sur l’applicabilité,-dans les limites indiquées, 
de l’équation de continuité des glaciers sont actuellemrent en cours. 


Venise, le 31 Juillet 1958. 


(Dino Tonint) 
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THE DEFORMATION OF SINGLE CRYSTALS OF ICE (*) 


UKICHIRO NAKAYA 


ABSTRACT 


When a sample of single crystals of ice is subjected to deformation, the gliding 
takes place in the basal plane of crystal system, and the gliding layer is made visibles 
by the method of shadow photography. This shows that a single crystal of ice ha 
a structure like a pile of papers. This «paper» is called the elementary layer, and 
its mean thickness is about 0.06 mm. Any deformation of single crystals of ice is 
explained as the result of the bending of this elementary layer and the gliding between 
the layers. The sample is cut in a rectangular bar and the bending experiments were 
carried out as the function of the orientation of the crystal system. When the optic 
axis is parallel to the direction of the applied force, the circular bending does never 
takes place and the bar bends in the V-shape. When the optic axis deviates from the 
direction of applied force, the flow of material from one part to another takes place, 
and the one side gets thicker and the other side thinner. All these phenomena are 
explained from the four rules: 

1) Single crystals of ice have a layer structure piled up in the direction of optic axis. 

ii) The most of the plastic nature is due to the gliding between the layers; the elemen- 

_ tary layers. 

iii) Small angle boundary is likely to occur at the point of intense stress concentration, 

_. and once this is formed the sample behaves somewhat as an assemblage of blocks. 

iv) The elementary layer is flexible but not stretchable, accordingly the thickness 
is not changed by deformation. 


1. SAMPLE AND THE METHOD OF PHOTOGRAPHY. 


The ice specimens were brought by Dr. H. Bader from the Mendenhall Glacier 
'near Juneau, Alaska. This is a temperate glacier, and the specimens were large and 
very clear. Blocks of ice more than 1 ft in larger dimension wihch are pure single 
crystals of ice are not at all rare. Sometimes a single crystal of ice about 2 ft in diameter 
is found. They were transported by refrigerated trailer and were kept in SIPRE’s 
refrigerated laboratory at Wilmette, Illinois. All the experiments were carried out in 
the same laboratory. 

The ice crystals were cut in the desired shape and orientation, usually in a room 
at —10°C. Most of the experiments were carried out in refrigerated laboratory at 
—5°C, but sometimes the rooms at —10°C, —20°C, and —30°C were used. All 
photographs were taken in the room at —5°C. 

Both the Tyndall figures and the gliding layers to be described later are trans- 
parent. Accordingly it is difficult to take good photographs which show the detailed 
structure. After trying several methods, Foucault’s method of shadow photography 
was found to be most suitable for this purpose. The arrangement for taking the 
shadow photographs is shown in Fig. 1. 

For this method of photography, a point light must be used as the source of 
illumination. A zirconium arc lamp (Z in Fig. 1) is most convenient for this purpose. 
The beam of light from Z is converged by a condenser lens C, so that the image of 
Z is focused on the center point of the camera lens O. For this focusing, an allowance 
of about 1 cm is available. Therefore, it is not necessary to readjust the position of 
the condenser lens C when the camera lens O is moved slightly for the focusing of 
the image. This camera lens is adjusted so that the sharp image of the figure F or 


(*) Abbreviation of SIPRE Research Paper No. 13 (1956) and No. 22 (1958). 
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Fig. 1 — Method of shadow photography 


gliding layers is focused on the film P. Three lenses of different focal lengths are 
used, giving magnifications of about 2.3x, 9.0x, and 23x. No ocular was used. M is 
a mirror and S is the sample of ice. FI is a filter cell filled with a mixture of alcohol 
and water. 


2. FINE LAYER STRUCTURE IN SINGLE CRYSTALS OF ICE. 


Sometimes a large vapor figure of considerable thickness is observed in single 
crystals of glacier ice. In such cases, sometimes many faint layers of fine structure 
are observed, besides the cloudy layers, by means of shadow photography. These 
layers are oriented perpendicularly to the optic axis. It is thought that the stress 
concentration due to the freezing. of liquid figures might be the cause of this layer 
structure. This point was demonstrated by experiment. 

As clear a sample as could possibly be found was selected from many blocks 
of ice. Shadow photography verified that the sample was free from any layer structure. 
By applying heat radiation for a considerable time, well developed Tyndall figures — 
were obtained in the sample, and then the mode of freezing was observed carefully. 
When the remnant liquid figures are separated from their vacuum bubbles, the sample 
is in the state of subjection to a large internal stress. Some faint layer structure 
begins to appear in this state. As freezing proceeds, the internal stress increases and 
cracks appear in the block. After complete freezing, the fine layer structure appears 
throughout the inside of the sample, and the crystal seems to have a structure like 
a pile of pepers. 

The results of the former experiment suggesied that the fine structure might 
be made visible by deformation of the crystal. A rectangular bar was supported by 
two wedges near the ends, and a weight placed on the middle of the bar. One example 
of the results is shown in Fig. 2. The gliding planes are made visible in this case also. 
In addition, a few faint lines are observed, runing vertically in the middle of the 
photograph. These lines are the small angle boundaries according to the dislocation, 
theory. of crystals. 

It is well known that the basal plane is a gliding plane in the case of hexagonal 
crystals. Glen (1) made tension experiments on ice. Judging from the shape of the 
detached parts, he writes, «ice is believed to deform by slip of thin layers perpen- 
dicular to the optic axis». A schematic diagram of the layer structure of ice is given 
in his paper. A similar phenomenon is known for the zinc crystal. which belongs 
to the hexagonal system; that is, gliding takes place in certain basal planes. For 
the metal crystals, however, the distance between consecutive gliding planes is in 
most cases difficult to determine.It the case of ice crystals it is easy to determine the 
distance, because the gliding layers can be observed by shadow photography. 
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The reason why the gliding plane is visible after the gliding is over is explained 
as follows. In the case of ice, gliding takes place at a temperature near the melting 
point. It is considered that the atoms in the layers adjacent to the actual gliding plane 


Fig. 2 — Bending of a rectangular bar of a single crytal of ice. Sample No. 242, x 6.2. 


will be disturbed during the course of gliding. and this effect remains after the gliding 
is over. The disturbed layer is a layer of finite thickness and has a different optical 
nature from the undisturbed layer. This disturbed layer will be called «the gliding 
layer» instead of the gliding plane. The undisturbed layer is a thin slab of the original 
ice crystal, and we propose to call it the «elementary layer» for convenience. The 


Fig. 3 — Model of deformation of ice by shear. 


refractive index n of this elementary layer is that of ice crystal. The gliding layer 
must be very thin, but it is considered to have a refractive index n’ different from 
that of ice crystal, because the atomic arrangement is disturbed. The difference 
between n and n’ will be small, but experiments show that it can be revealed by shadow 
photography. 

The model of gliding of elementary layers by shear is shown in Fig. 3. The mean 
thickness of the elementary layer is measured for various samples. Speaking precisely, 
the mean thickness is the distance between the central planes of consecutive gliding 
layers. A suitable distance was chosen in the photograph and the number of the 
striae in this distance was counted. The mean thickness of the elementary layer may 
be taken as about 0.06 mm. 


3. THE MODE OF BENDING OF SINGLE CRYSTALS OF ICE. 


As described in the foregoing section, the gliding layers are now made visible. 
Making good use of this method, the deformation of single crystals of ice was studied. 
The bending experiment was started for this purpose. 

Experiments on the bending of ice have been undertaken by many workers. 
Most of them used the tilting method, which was widely used for the determination 
of Young’s modulus of the sample. A rectangular bar is supported with two wedges, 
and the weight is applied in the middle. The Young’s modulus of the material of the 
bar is calculated when the vertical displacement of the center wedge is measured. 
In this case, however, the vertical displacement is usually not measured directly, 
because it is difficult to eliminate the yielding of the supporting wedges. The ordinary 
method is to attach two mirrors, at each end, and to measure the tilting angle ) 
instead of the vertical displacement at the center. A very small value of 8 can be 
measured by the use of a telescope and a scale, Young’s modulus E is given by 


3 Wi 
E se, Se ee Lh > 
4 ab tan 8 ’ 
where / is the distance between the supporting wedges, a the thickness of the bar, 
and 5 the breadth. This method is very convenient. It has been considered one of 
the best methods for measuring £, when the sample can be cut as a rectangular bar 
of moderate size. It would seem this method could be applied not only for the study 
of the elastic nature but also for the investigation of the creep of samples. However, 
the present experiment proved that this method cannot be applied in the case of 
single crystals of ice. 

The tilting method is predicated on the assumption that the bar is bent in a 
circular form, as indicated in Fig. 4 6). This assumption is correct for any material, 
excepting single crystals of ice and similar crystals, when the deformation js small. 
The peculiar nature of the mode of deformation in the case of single crystals of ice 
is clearly demonstrated, when bending takes place in the direction of c-axis. Fig 4a) 
shows the initial state, in which the horizontal parallel lines represent the series of 
basal planes. Applying the weight at the center, this bar never bends in a circular 
form as shown in Fig. 45), but it deforms always into a V-shape, Fig. 4c). A break 
appears at each of these points of the supporting wedges, and the sample looks as if 
it had been divided into four blocks with straight boundaries. This characteristic 
is clearly seen when the deformed sample is examined under crossed polaroids. 


Fig. 5 shows three samples of different degrees of deformation. First it is noticed 
that the boundary between the blocks is sharply defined and this boundary appears 
with very slight degree of deformation; cf. ihe top sample in the picture. The second 
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Fig. 4 a)-c) — Mode of bending of single crystals of ice; 
a) initial state, b) circular bending, which does not occur. 
c) V-shaped bending, which actually occurs. 


Fig. 5 — Deformation of single crystals of ice, under crossed polaroids. 


point of interest is that the brightness of each of the blocks is uniform throughout, 
showing that the direction of c-axis has not been rotated in the block. This indicates 
that the deformation is caused only by creeping in the basal plane of the hexagonal 
system. It is well known that the creeping take place most easily in the basal plane 
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in the case of hexagonal crystals like zinc or ice; these pictures in Fig. 5 are good 
examples of this kind of creeping. The peculiar feature of this deformation is that 
each of the free ends does not rise but sharp boundaries appear at the points of 
contact with the supporting wedges. This happens also when a small glass plate is 
frozen to each of the ends; cf. the lower sample in the picture Fig. 5. 

It is now clear that the tilting method cannot be used in the case of single crystals 
of ice. The deformation, therefore, must be determined directly by measuring the 
amount of veriica! displacement of the central wedge. For this purpose, the bending 
apparatus No. | was designed, Fig. 6, The distance between the wedges supporting 
the material was 50 mm, and the length of the sample was in most cases about 70 mm, 
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Fig. 6 — The bending apparatus, No. 1. 


the breadth 13 mm or so. The thickness varied between 3 mm and 11 mm. The amount 
of the vertical displacement of the central wedge was measured by a screw micrometer, 
the accuracy of which was 0.001 mm. 

Apparatus No. 1 has some disadvantage for the precise investigation of the 
mechanism of bending. The point of the sample in contact with the supporting wedge 
shifts, as the deformation proceeds, along the surface towards one end. In order to 
get rid of ihis disadvantage, apparatus No. 2 was designed and used for more precise 
measurements, in which the supporting wedges were made movable horizontally 
by using ball bearings. 


4. BENDING OF A BAR WHEN OPTIC AXIS IS VERTICAL. 


The mechanism of the deformation of single crystals of ice was studied further 
in detail with respect to the bending in the direction of c-axis. When the mechanism 
of deformation is thus examined, it is noticed that the peculiar V-shaped bending 
shown in Fig. 4c) cannot take place as a result of parallel gliding only. A small angle 
boundary appears at the point of contact with the wedge, and a break starts from 
this discontinuous boundary. Such characteristic was observed with respect to zinc 
crystals by Choh Hsien, Edwards, Washburn and Parker (2) who observed this effect 
by the specular reflection of light. 

In the case of single crystals of ice, the deformation takes place by a bending 
of the end portions BCF of the deformed block and gliding between the layers in 
the parallelogram portion CDGF as shown in Fig, 7. If the sector portion with the 
vertex angle 0) is bent in a circular form, the geometry is rather simple. The vertical 
lines marked. on the surface of the sample will remain approximately in the vertical 
position, as shown in Fig. 8. AB comes to A’B’, CD to C’D’ and so on. The vertical 
lines after deformation are of minute zigzag nature, corresponding to the gliding 


234 


ee eA oat = 


fay" 
4 


ASTON 


Fig. 7 — Model of bending in the direction Fig. 8 — The displacement of vertical 
of c-axis. marks. 


of the elementary layers. One example of these zigzag lines is beautifully shown in 
the enlarged photograph. Fig. 9. 

These fine lines were scratches produced by the microtome blade, and they 
were sharply defined smooth lines before deformation. The appearance of these 
sigzag lines is an experimental evidence of the gliding of the elementary layers. 


Fig. 9 — Straight marks are transformed into zigzag lines by the gliding of elementary 
layers. which are shown horizontally. 


Zon 


The above description is offered as a first approximation. The vertical lines do 
not remain vertical after deformation, if we go into the second approximation. 
The assumption abou: the fundamental nature of the elementary layer will be intro- 
duced here: that is, that the elementary layer is not stretched by tension. The elastic 
elongation due to Young’s modulus of ice is too small to affect the deformed shape 
of the sample. The deviation of the mark from the vertical direction is calculated 
outside the bent portion. Simple geometry gives 


cos 0 + 0’ sin 9 
08 Oe = FOF 


in which @, is the angle of deviation from the vertical line, and 0’ is the value of 9 
in radian. @, becomes fairly large when the deformation proceeds; for example, 
when § = 30°C, @, is 2°26’, which is not negligible. M, 1s constant throughout the 
straight portion of the deformed block, and becomes smaller when a portion of the 
mark falls in the bent portions. This figure deals with the case when the supporting 
wedges shift horizontally, as the deformation proceeds; that is, when Apparatus 
No. 2 was used. The measured value of @, coincided with the calculated value within 
the experimental error. 

Some:imes the bar does not deform in a such symmetrical shape as that shown 
in Fig. 5. It is often observed that the bars deform in an unsymmetrical form. The 
characteristics of this unsymmetrical deformation are shown in Fig. 10. Just as in 
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Fig. 10 — Unsymmetrical deformation, movable supports. 


symmetrical deformation the bar is divided into four blocks; ABMN, BDKM 
DFIK, FGHI in Fig. 10a), but the angle of bending is different for the two ends, 
Fig. 10 depicts the case when the apparatus with movable supports is used. Small 
angle boundaries appear at BM, DK, FI in Fig. 10a), and it looks as if the gliding 
between elementary layers is more difficult in the left-hand half of the sample probably 
due to some small difference in crystal structure which cannot be revealed by optical 
examination under crossed polaroids. If it be assumed that the elementary layers 
are not stretchable, the shape of the deformed crystal must be like Fig. 105), in which 
(AB -+ arcBC + CD + DE + arcEF + FG) is constant for all elementary layers. 
The explanation of this deformation is based on the assumption that the small angle 
boundary at each of the supporting points is parallel to c-axis; that is perpendicular 
to the direction of the free end. Geometrical calculation gives the relation between 
0,, 9. and @ as follows. 


6,+6 
(sin 0, — sin 0,) (//2A + tan Sal —) = 0’, + ©’) sind, — (0’, —®’) sin 9,, (2) 
in which 9’,, 0’,, (’ are measured in radian, 
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Equation (2) was checked with respect to two examples, which were obtained 
by using Apparatus No. 2 with movable wedges. 

The calculated O was compared with the observed value of O. 

The results are as follows: 


Sample No. 1005: 0, = 18.0°, 8, = 20.5°, the calculated @ — 11°59’ 
and the observed D = 12°. 


Sample No. 1012: 0, = 24.5°, 0, = 30,0°, the calculated @ = 17°55’ 
and the observed D = 19°. 


The agreement between the observed and calculated values is staisfactory. Accor- 
dingly the model shown in Fig. 10 is considered to be safely used in the discussion 
of unsymmetrical deformation. The amount of gliding in the left-hand half is BC, 
and that in the right-hand is EF which is much larger than BC. The left-hand side 
is «harder» than the right-hand side. This is the cause of the unsymmetrical defor- 
mation. 

In this model the straight portion of the one end block is parallel to that of the 
other end block. If one end goes up by the angle M, the other end comes down by 
the same angle. This point is verfied by the experiment. 


5. GEOMETRY OF BENDING WHEN THE OPTIC AXIS IS OBLIQUE TO THE APPLIED FORCE. 


When the direction of optic axis deviates from that of the applied force, the 
mode of deformation of a bar is quite different from the case when the bending 
takes place in the same direction as the optic axis. The amount of deviation is expres- 
sed by O in Fig. 11. When D <@,, the elementary layer passing the center of the 
bar extends beyond the range between two supporting wedges. Oo, is a criterion, 


Fig. 11 — The deviation of the optic axis from the direction of applied force. 


and the mode of deformation is different for the two cases of D < DO, and D < Q,. 
In the former case, the elementary layer extends beyond the range between the suppor- 
ting wedges. Usually small angle boundary appears at each of the supporting wedges 
in this case. In the latter case when @ > ,, the elementary layer falls in the range 
between the supporting wedges. No small angle boundary is formed at the supporting 
wedge in this latter case. The case when D = Q, is treated in this section. 

The mode of bending of the wedges BAC and ACD in Fig. 11 will be treated 
separately. The deformation of the upper wedge BAC is shown in Fig. 12. In this 
case, two or more small angle boundaries appear in the central portion of the bar, 
and the bending takes place so that a part of the elementary layer bends in a circular 
form. It is assumed that the elementary layers bend in a circular form in the region 
of the sector HEG and are straight beyond this region. Let the angle of deformation, 
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Fig. 12 — The bending of the upper wedge by the circular bending. 


that is, the angle between A’H’ and AH be 9. and the initial angle of the wedge be 
@, . O, increases by the deformation to O,, O, > D,. 


cot OM, — cot MD, = == 9" (3) 


AE and A’E are made of minute steps, and the apparent length is shortened by the 
deformation. 
A‘’E sin O, 


= if + 
AE sin O, > ( ) 


The left-hand side portion of the wedge is thus apparently compressed. 
A similar model of the lower wedge is given in Fig. 13. 


Fig. 13 — The bending of the lower wedge by the circular bending. 


Bending starts from H, which point is determined by HG in Fig. 12. 


oath 
HG 2 ; (0’ cos®, + sin ®,). (5) 


The relation between ®,, ©, and 6) is calculated, 
coto, —coto, = + 8”. (6) 


®, is always smaller than @,. The side IJ + JC is elongated IJ’ + J’C’. The amount 
of elongation is remarkable in this case. 

The mode of deformation of the bar is obtained by the combination of Figs. 12 
and 13, which is shown in Fig. 14. The portion of the elementary layer within the 
area EHIJGE in Fig. 14a) bends in a circular form, and this area transforms into 


1a Wr, Pacem) x h 
the sector E’I’J’ in Fig. 146). < GEO = g,, HG = ; 0’ cos M, determine the 


positions of G and H respectively. I is obtained easily, because HI is parallel to EG. 
J is determined when HJ, = d is known. In Fig. 13, 


h 
d =~ (sin ® +cosec ®,) tan Dy. 


Fig. 14 — Bending of a bar by circular bending, 0 = ®,,. 


Thus the area in which the circular bending takes place is determined. The mode 
of breaking of the initially straight marks is also obtained by the combination of 
Figs. 12 and 13, and is shown in Fig. 14. 

Referring to Fig. 14, the left-hand side of the bar becomes. thicker towards the 
center than the original thickness, because the angle of the wedge 0, increases to 
@,. The right-hand side becomes thinner towards the center of the bar, because, 
decreases to M,. The variation in thickness Ah along the length of the bar is calcu- 
lated by (3) and (6), and the experimental result agrees with this calculation. The 
change in thickness means the flow of material from one part to another in the bar. 
This apparently peculiar phenomenon is thus explained. 


6. GEOMETRY OF BENDING OF SINGLE ORYSTALS OF ICE. 


The mode of deformation of single crystals of ice is very complicated. Even a 
simple case such as the bending of a regular rectangular bar is not easy to analyze. 
The behavior of deformation is sometimes quite different when the crystallographic 
orientation with respect to the geometric configuration of the sample is changed 
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slightly. Six cases were treated in this report; a summary view of the results hitherto 
obtained may be got from Fig. 15. The figure will be self-explanatory. All of these 
complicated modes of deformation are explained by assuming the following four rules: 
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Fig. 15 — Summary of various types of bending of single crystals of ice. 


i) Single crystals of ice have a layer structure piled up in the direction of optic 
axis. 

ii) The most of the plastic nature is due to the gliding between the layers; the 
elementary layers. 

iii) Small angle boundary is likely to occur at the point of intense stress concen- 
tration, and once this is formed the sample behaves somewhat as an assem- 
blage of blocks. 

iv) The elementary layer is flexible but not stretchable, accordingly the thickness 
is not changed by deformation. 

These rules are valid not only for the case of bending but also for other cases 

such as compression or elongation. Other cases than the bending will be treated in 
the next report. 
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SUR LA PRESENCE ET LE ROLE DES IMPURETES DANS 
LES GLACIERS . 


RENAUD ANDRE 
Commission helvétique des glaciers, Lausanne, Suisse 


1. INTRODUCTION 


Les glaciers ne sont pas constitués de glace seulement. Outre l’eau a la phase 
solide et a la phase liquide (glaciers tempérés), ils renferment des inclusions et des 
substances d’origine diverse. L’étude de ces « impuretés » n’est pas sans intérét et 
peut apporter une contribution originale a la connaissance du mécanisme de |’écoule- 
ment des glaciers. 


Cette communication a pour seul objet d’attirer l’attention de mes confréres 
en glaciologie sur ce domaine de recherches en me limitant a la présentation de quel- 
ques problémes choisis parmi d’autres, et en renongant a citer une bibliographie 
déja publiée dans les revues spécialisées. 


2. INCLUSIONS SOLIDES 
Elles sont de toute nature: minérales et organiques. 


2.1. Les inclusions rocheuses. 


Quels que soient leurs dimensions, les fragments rocheux que renferme la glace 
sont suceptibles de donner des renseignements sur la provenance, la sédimentation, 


‘ les conditions du climat dans le passé, et la déformation des glaciers actuels. Dans 


le conglomérat glace-roche (J.-P. Portmann), la répartition souveni trés inégale des 
divers éléments n’est pas sans signification. De plus, les sondages sismiques (A. 
Siisstrunk) ont mis en évidence des niveaux internes spécialement riches en matériaux 
morainiques. L’interprétation de ces faits n’a guére été tentée jusqu’ici: elle n’est 
cependant pas sans avoir des rapports étroits avec la dynamique de la glace. 


2.2. Les inclusions organiques. 


Les seules observations de quelque intérét faites a ce jour ont porté sur la présence 
du pollen végétal dans les névés (V. Vareski). Dabs la mesure ott les dépots de pollen 
ont effectivement un rythme annuel, ce qui n’est pas certain, leur repérage dans les 
couches internes du névé pourrait revétir la valeur d’un critére de stratification. On 
pourrait alors utiliser cette méthode pour déterminer l’accumulation annuelle. Mais 
elle n’est guére pratique, ce qui ajoute a son incertitude. 

Les débris organiques macroscopiques sont extrémement rares a l’intérieur des 
glaciers. Il y aurait lieu, cependant, de leur accorder davantage d’attention et, sans 
les rechercher systématiquement, Jes récolter précieusement dans chaque cas de 
découverte, méme fortuite. Ces restes organiques pourraient en effet servir au datage 
du névé ou de Ja glace encaissante par la détermination de leur teneur en Carbone 
14 radioactif. 
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3. SUBSTANCES D’ORIGINE METEORIQUE. 


Nous laisserons de cété les météorites propremenc dit d’origine cosmique, les 
granules sidéritiques, etc qui occupent une place a part, et nous nous bornerons aux 
substances apportées par les précipitations météoriques. 


3.1. Les impuretés salines atmosphériques. 


A la suite de Tammann qui découvrit l’existence des impuretés d’origine atmos- 
phérique dans la neige, j’ai établi que les mémes subtances se retrouvaient dans ibe 
glace issue de la métamorphose des névés alpins. Ces substances contiennent notam- 
ment Jes ions NH? +, SO4-—, Cl-, Nat, NO*—. (Renaud). IJ s’en trouve sans 
doute d’auires, mis en évidence par ailleurs dans l'eau de pluie: Ca++, Mgt 
(Ricard-Soudain). La teneur globale est de l’ordre de 1 a 5 milligrammes par kilo- 
gramme de glace; mais leur répartition dans le conglomérat n’est pas uniforme. Elle 
accuse une concentration saline autour des cristaux de glace pure ,et, accessoirement, 
dans les vacuoles a l’intérieur mémes des grains. 

La concentration des sels autour des grains a donc un effet cryoscopique facili- 
tant la fonte entre les cristaux et accroissant la phase liquide intersticielle. Il en résulte, 
notamment dans les régions des glaciers proches du point de fusion, une évidente 
désagrégation du conglomérat et une relative mobilité des grains conférant a la masse 
une « mésoplasticité » (A. Hamberg). Cet effet ne joue cependant qu’un réle restreint 
aux couches superficielles et bordiéres des glaciers tempérés, la déformation du glacier 
ressortissant essentiellement des propriétés du réseau cristallin, de la plasticité qui 
en résulte et des effets dela pression (Nye, Gleen, Steinemann). 

En dépit du réle limité que les sels jouent dans le mécanisme glaciaire, il importe 
cependant de leur accorder beaucoup plus d’intérét que par le passé. En effet, parmi 
ces substances, nombre d’entre elles sont des isotopes radioactifs (Cesium 137, Stron- 
tium 90, Chlore 35, Beryllium 10, etc) dont la période de désintégration peut étre 
utile a des datages physiques de névé, de glace profonde, de dépéts glaciaires paléo- 
climatiques, etc. En jouant ainsi le rdle de traceurs radioactifs naturels au sein de 
la masse glaciaire, ils peuvent en révéler les déformations et le mécanisme. 


3.2. Variétés isotopiques de la glace. 


Les isotopes de l’hydrogéne et de l’oxygéne étant des constituants de la glace 
ne sont pas des impuretés. Il convient néanmoins de leur consacrer une mention dans 
cette note, car ils ne peuvent étre ignorés du glaciologue. Le Tritum en particulier, 
(ou Hydrogéne 3) permet le datage des couches de névé jusqu’a 100 années environ. 
(Begemann, Houtermans-Renaud). I] semble en outre que le rapport des isotopes 
Oxygéne 18 et Oxygéne 16 contenus dans le méme échantillon puisse servir de 
critére saisonnier et par conséquent donne un moyen de reconnaitre les strates du 
névé, indépendamment des caractéres structuraux (Epstein, Dansgaard). 


4. LES INCLUSIONS GAZEUSES. 


La glace issue du névé métamorphisé renferme de l’air atmosphérique occlu 
dont la proportion et la pression ont fait déja l’objet de nombreuses études (Wegener, 
Mercanton, Scholander et Kanwisher, Bader, Schoumsky). Sa teneur, de l’ordre de 
50 4 100 millilitres par kilogramme de glace peut caractériser des types de glace 
(Schoumsky). Les variations de la composition de cet air par rapport a celle de l’air 
«standard » actuel peuvent servir de base a des études absolument nouvelles et 
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fructueuses sur la dynamique glaciaire (Coachman, Hemmingsen et Scholander). 
Enfin, la teneur en Carbone 14 de cet air, qui décroit avec l’Age de la glace en raison 
de sa radioactivité permettrait en principe le datage de la glace. Ces recherches avaient 
été portées en 1956 déja au programme de l’Expédition glaciologique internationale 
au Groenland (EGIG) par le Groupe suisse (Houtermans, Renaud, Oeschger. Il a 
fallu y renoncer en raison des difficultés technologiques et du cotit élevé. Mais il y 
a lieu d’espérer qu’elles pourront étre reprises pour le plus grand profit de la glacio- 
logie dynamique et de la paléoclimatologie. 

En conclusion, on le voit, les progrés de la glaciologie dynamique sont largement 
conditionnés par les apports des sciences physico-chimiques et leurs plus récents 
développements. 
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THE MECHANISM OF ICE STRAINING AND ITS 
RECRYSTALLIZATION 


P. A. SHOUMSKY 


The preiminary results of a research work on crystallophysical processes taking 
place in ice and caused by its straining are briefly summarized herein. The investi- 
gation was carreid out by the author at the Ice Petrography Laboratory of the South 
Polar Observatory in Mirny, the Antarctic, in 1957. Aiming at revealing the physical 
nature of ice straining processes the research was expected to explain, on the one 
hand, the origin and the conditions of formation of various glacier ice fabrics, and 
on the other hand, the peculiarities of ice behaviour under load as well as the regu- 
larities of its flow under different conditions of deformation. The latter was necessary 
for working out the quantitative theory of glacier movement. The work was done in 
collaboration with S.A. Yevteyev and a group of experts on snow and ice mechanics 
(S.S. Vyalov, V.A. Cherneegoy and S.N. Cartashov) — members of the glaciological 
division of the 2-nd continental antarctic expedition organized by the USSR Academy 
of Sciences. 


The principal method consisted in crystallooptical microscopic fabric analysis 
of natural ice, firn and snow samples, followed by their straining at the Laboratory 
of Snow and Ice Mechanics and by a repeated fabric analysis at the Ice Petrography 
Laboratory. Determinations of the propagation velocities of ultrasonic waves in 
samples under strain (VeA. Cherneegov), as well as of sample densities and air bubble 
pressures in ice (S.A. Yevteyev) ‘were resorted to as to supplementary methods. 


The main factor in the mechanism of snow and firn straining is the interdependent 
displacement of constituent crystals and crystal aggregations with partial destruction 
and subsequent renewal of their bonds, which is the more significant, the higher is 
the rate of strain, and is detected by the propagation velocity variations of ultrasonic 
vibrations. This process results in the formation of fabrics with random crystallo- 
gramhical orientation. 


A study of sections made in the upper horizons of glaciers shows that, if the 
irregular vibrations due to the difference in density and fabric are left out of account, 
the relationship, existing between snow, firn and ice densities and the pressure they 
experience, is as follows: 


! b+1 © b41 
z—c\e ~(z—oc) & +e 4 
= i ) (1) Rais i , (2) 
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where § — is the specific weight; z — depth under the surface; P — pressure of the 
overlying layers; a, b, and ¢ — parametres, varying according to the initial density, 
fabric, temperature and rate of the pressure rise. The parameters are different for the 
stages of snow, firn and ice. 


The following relations for density, pressure, temperature and depth (of occu- 
rence) have been analytically deduced for ice which is in equilibrium with the outside 
pressure, the state of equilibrium being reached the sooner, the higher is the pressure: 
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where y — is the compressibility coefficient for ice; 5, — its initial specific weight; 
P, — initial pressure (atmospheric — at the surface); Pyy — I normal atmosphere; 
da — specific weight of pure ice under the pressure of I normal atmosphere at the 
temperature of 0°C; § — temperature; yy — temperature coefficient of ice expansion; 
&p — temperature coefficient of air expansion. 

The knowledge of these relations permits the calculation of pressure and density 
values to be made at any point of the glacier body and, with the attained knowledge 
of the accumulation and ablation rates, to calculate also the vertical component of 
the movement velocity and the age of ice (provided, that the horizontal component 
is known as well). 

The process of viscous ice flow proper takes place only in case of slow shearing 
parallel to the basic planes of crystals, which are the only sliding surfaces in the ice 
monocrystal (the first mechanism of ice straining). No changes of the structure occur 
in this process. 

When a slowly flowing polycrystalline aggregate moves under tangential stresses 
of less than I kg/cm?, the intracrystalline slide along the basic planes is accompanied 
by slight curving and other disturbances of the crystal lattices and by slow migrational ° 
recrystallization of ice with the growth of the average sized crystals and with the 
regulation for the fabric orientation (the second mechanism of ice straining.) 

Migrational recrystallization consists in the growth of less stressed crystals at 
the expense of the elastically deformed adjoint crystals possessing more potential 
energy per unit. The rate of this process is in direct proportion to the temperature 
and the value of the stress intensity difference for the adjoint crystals and in inverse 
proportion to the value of the crystal orientation difference. The absolute value of 
the migrational recrystallization velocity does not exceed thousandths of a micron 
or a dozen of flat lattices per minute. 

Crystals oriented by their basic plane perpendicularly to the shear plane and 
parallel to the direction of shear prove to be the most stressed ones, while those with 
the basic plane parallel tho the shear plane — the least stressed ones. At equal load 
upon these crystals the correlation of their settled flow rates reaches 360: I. 

Crystals oriented by the basic plane perpendicularly to the shear plane and the 
direction of shear are intermediate in their stress intensity. Therefore a fabric with 
linear orientation of the primary axes along the normal to the shear plane is generated, 
the first to fade away being the crystals the primary axes of which are oriented in 
the shear plane perpendicularly to the direction of shear. 

The most strained crystals are subject to poligonization along the prism faces. 
On removing the load the optical anomalies disappear without any essential increase 
in the orientation differences of the poligons. 

At higher flow rate of a polycrystalline aggregate the intercrystalline slide is 
accompanied by sharp curving and other disturbances of ‘the crystal lattices; by 
intensified polygonization along the prism or, which is more seldom, along the basic 
plane; by molecular decomposition of the most stressed crystals and by their primary 
recrystallization (the third mechanism of straining). 
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In the process of strain, crystals reduce in sizes, however on coming to rest they 
begin to grow up with a rate often reaching a micron or several thousand of flat 
lattices per minute, or, sometimes, with even a much more rapidity, the growth being 
visible with the naked eye (figs 1, 2). 


Fig. 1 — The fabric pattern of an infiltration ice sample, having been put to a 20,5 
day’s shearing test under a tangential stress, s = 5 kg/cm? and a normal pressure, 
oc = 10 kg/cm?, immediately after releasing it of the load. There can be seen a 
considerable reduction of crystals in sizes within the shear zone and regions 
- of unaltered fabric without. 


Fig. 2 — The fabric pattern of the same ice sample (fig. 1) 15 days after its having 
been released of the load. The crystals in the shear zone have grown up. 


246 


The fabric reconstruction with the regulation of its orientation resulting from 
primary recrystallization follows the same laws as Operating upon migrational recrys- 
tallization, but proceeds more rapidly (fig. 3). 


Fig. 3 — A contour diagram of a secondary recrystallizational ice sample orientation 
prior to straining and after a 20 day’s shearing test under a tangential stress, 
+ = 5 kg/cm? and a normal pressure, co = 3,5 kg/cm? in the zone of shear. Prior 
to straining: the field of polar plots is stippled; 
A — the polar plot density maximum; the fabric pattern is of a girdle type. 
After straining: the black stippled space is the field of polar plots of the unstressed 
newly formed crystals; the stippled space is the field of polar plots of the 
stressed relict crystals; A — the relict and newly formed polar plot density 
maxima. 


In the course of the relaxation of stresses, the strain having ceased, the poli- 
gonization of the sharply curved crystals still goes on with the simultaneous straighte- 
ning of the slightly curved crystal lattices and rapid growth of the least stressed crystals. 

A further increase in the load and the rate of strain adds to the above mentioned 
process of intracrystalline slide and primary recrystallization the destruction of 
crystal bonds and a partial cataclasation attended by intercrystalline slide, crystal 
size reduction and fabric chaotization. This mechnism of strain approximates to that 
of snow and firn (the fourth mechanism of straining). 

Under very high tangential stresses (10 kg/cm? and higher) and a low normal 
pressure, fractures of a shearing type are created in ice, the deformation taking the 
course of a slide along the thrust planes which sometimes turn into brecciation and 
milonitization zones (the fifth mechanism of ice straining, actually the failure). 

Under very high tangential stresses and a high normal pressure and with the 
temperature sufficiently high as well, a partial internal melting caused by friction 
heat takes place in ice with its subsequent regelation and the formation of the so-called 
«blue bands» (the sixth mechanism of straining). 

A considerable amount of moraine solid particles included in ice become 
originative in the process of straining of a complicated system of high local stresses, 
causing crystal size reduction and chaotization of the crystallographical orientation. 

Thus, with various fabrics, magnitudes of tangential stresses, normal pressure 
and temperature values, there come forth six different mechanisms of ice straining, 
each of which leads to proper individual changes of the fabric. 
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The limits of stresses determining the one or the other character of strain depend 
to a great extent upon the initial fabric. Still, the determinant in the mechanism of 
ice straining is the relationship between the straining and recrystallization rates. 

The more important in the mechanism of straining is the role of such factors 
as crystal lattice disturbances, cataclasation and intercrystalline slide, the more 
dependent of the normal pressure is the ice resistance to the effects of tangential 
stresses. As it is determined by S.S. Vyalov’s experiments, the resistance value at 
a rapid shear increases sharply with the increase of the normal pressure. On the 
whole and contrary to former opinions, the fluidity of ice having a uniform fabric 
may be stated not to increase in the glacier depths, but to decrease. 

The comparison of natural glacier ice, snow and firn fabrics with those of samples 
having undergone mechanical tests shows that the predominant mechanism of strai- 
ning for the bulk of glacier ice is the second mechanism; for the more rapidly moving 
glacier ice in the bottom zone it is the third or the fourth one; while in ice block sliding 
it is the sixth mechanism-which transforms near the surface into the fifth one; the 
predominant mechanism for snow and firn is the fourth one. 

The second and the main mechanism of ice straining corresponds to the initial 
part of the rheological curve; the third and the fourth — to the critical point region 
where the rate of strain increases in proportion with the 3-d and the 4-th degrees 
of stress, while the fifth and the sixth mechanisms correspond to the terminal part 
of the rheological curve which is characterized by an unlimited rise in the rate of 
strain. 


Doctor of Geography P. A. Shoumsky. 


LAYER STRUCTURE OF ICE CRYSTAL REVEALED BY 
ETCHING FIGURES 


KEIJI HIGUCHI 
(Faculty of Science, Hokkaido University Sapporo, Japan) 


ABSTRACT 


The etch pits reveal a layer structure in the later stage of thermal etching, the 
layer being perpendicular to c-axis. The appearance of the stepped pattern due 
to the layer structure is similar to an oyster-shell pattern in many cases, and some- 
times it is a concentric circular pattern. The step height was measured by the shado- 
wing method used in electron-microscope technique. The step height was found to 
vary between 3.0 u and 12.5 u, the mean being 5.3 u. 

Chemical etch pits were produced on the basal surface of the thermal etch pit, 
by keeping the ice sample in kerosene for a long period of time. During the process 
of growth of these chemical etch pits, the growth by layers was observed on the 
basal plane. 


INTRODUCTION 


The layer structure of ice crystal has been suggested in the experiments on the 
growth (*) (*) and the plastic deformation of ice crystals, (*) (*) (°) the layer being perpen- 
dicular to c-axis. This is considered to be an important feature, related to the mecha- 
nical and the other physical properties of ice. Recently, the author (*) (7) succeeded 
in producing thermal etch pits by an operation making use of plastic replica film. 

_ It was found in these experiments that the base of the etch pit revealed a layer structure 
perpendicular to c-axis. Besides, the growth by layers was observed on the basal 
surface of the chemical etch pit. In the present paper, the layer structure of ice revealed 
by these etching processes will be described. 


EXPERIMENTAL 


As described 'in the previous papers (°) (7), separated etch pits with geometrical 
~ shapes can be produced on the ice surface, by coating the surface with plastic replica 
film and keeping the samples in the cold chamber. This process is similar to the 
thermal etching of metals. As etching proceeds, the bottom of the etch pit becomes 
a plane of mirror finish which is parallel to the basal plane. By further continuation 
of the etching process, this surface develops into a stepped structure. These stepped 
patterns were observed under a microscope and photographed. Photos. 1 and 2 show 
two examples of such patterns. The step height of these layers was measured -by the 
shadowing method used in electron-microscope technique (°) (”). 

The chemical etching of ice surface can be carried out by keeping the ice sample 
in kerosene for a long period of time. Separated etch pits develop on the base of the 
thermal etch pits, which were produced previously on the ice surface by the use of 
plastic replica film. The process of growth of these chemical etch pits was observed 
under a microscope, the ice sample being kept in kerosene. Their mode of growth 
Is shown in Photos, 3 and 4, in which the base of the pits reveals a layer structure. 
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Photos 1 (x 50) and 2 (x 35): Layer structure revealed by thermal etching. 


Photos 3 (x 146) and 4 (x 146): Layer structure revealed by chemical etching (Photo. 
' 3: 79 days after immersion of ice sample in kerosene. Photo. 4: 92 days) 


DISCUSSION 


As described in the foregoing section, the step formation on the base of the 
etch pit occurs in the later stage of the thermal etching process. Observing the growing 
process of the stepped patterns, the writer found in many cases that the step formation 
started from the corner where the base of the etch pit reached to the ice surface or 
the surface of another etch pit. According to this condition, many examples of the 
stepped pattern show an appearance similar to the oyster-shell pattern, as seen in 
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Photo. 1. It is considered, therefore, that the step formation in these cases is caused 
by some other reason than the screw dislocation. In some cases, however, the stepped 
pattern was observed having the appearance of a concentric circular shape, when 
the base of the etch pit did not extend to another surface, and namely, to ice surface 
or the surface of another etch pit. Photo. 2 shows an example of this pattern. In this 
photograph, deep circular pit can be seen in the center of the concentric etchings. 
Observing details of the area surounding this deep pit, the steps around it were 
found to make an appearance similar to a spiral. It is uncertain, however, whether 
the step formation in this case may be caused by the screw dislocation, since the steps 
are not so distinct as spirals observed in the case of crystals other than ice (8) (9). 


TABLE 1 
Step height of the layer 
h: step height of the layer (uw) 
l: width of etch terrace between two steps (2) 


No. h(2) (2) No. | A(w) Un) No. A(w) 12) 
A-1 4.5 C-1 12.0 F-1 3.0 
| 54 | 49 104 
2 ies, 2 8.9 Z Oe 
58 92 42 
3 4.5 3 6.9 3 523 
88 57 | 93 
4 4.8 Ar tay 35,9 4 5.9 
100 29 —_ 
5 125 5 4.5 G-1 4.5 
58 ee Sine Save Penne ee ae near 33 
6 285) D-1 4.5 2 45) 
77 Li2~ 58 
4 5.9 D 8.9 3 553) 
96 
B-1 4.8 3 5.9 H-1 4.5 4 
43 32 ; 39 
2 7.5 4 5.9 2 3.0 
32 60 66 
3 Seg 5°. 3.0 3 7.4 
54 40 
4 5.3 Bed 839 4 a 
67 | 28 39 
5 5.9 aw | 3.0 5 4.5 
45 
3 4.5 I-1 4.8 
43 42 
4 4.5 2 3.0 
51 54 
5 5.9 3 3.0 
42 
eS PSI ET TUE ese EE 4 4.5 
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In the case of SiC crystals, Buckley (1°) observed-the growth of spirals of every 
size from the atomic scale to those visible to the naked eye. He suggested that some 
spiral formation is a different phenomenon from the growth spiral brought about 
by the screw dislocations. As will be described later, the step height in the case of 
ice is much larger than in the case of the other crystals, in which the step formation 
is considered to be caused by the screw dislocation. It is considered. therefore, that 
the step formation in the case of ice may be a different phenomenon from ihe process 
through the screw dislocation. 

The appearance of the stepped pattern in the case of ice is similar to that observed 
in the experiments of thermal etching of the other crystals. Especially, resemblances 
are found in the stepped structure of chromium (11), mercuric iodide (1?) and alkali- 
halogen crystals (2%), though the step heights are different in each case. The common 
feature of these stepped structures is that they are not poligonized etch terraces, 
but curved circularly. The reason for this feature is uncertain now, and it is desired 
to observe these stepped patterns under various conditions of temperature and 
magnification. 

The step height in the case of ice crystal was measured by a method similar to 
the shadowing in electron-microscope technique. The values obtained are summarized 
in Table 1. In this table, / denotes the step height in, and / denotes the width of 
etch terrace between two steps, measuring along the lines of maximum inclination, 
which are denoted by letters of the alphabet. No indicates the order of the step along 
the same line, numbered from the shallower side. As seen in Table 1, the step height 
of the patterns was found to vary between 3.0 and 12.5 uw, the mean having been 
5.3 wy. These values are compared with the data obtained by Truby (**). He said, 
from electron-microscope studies of ice surface, that the etched ice surface revealed 
a microstructure of bundles of coordinated hexagonal prisms, and that the size of 
these units ranged in width from about 0.5 to 20u witha length between 1 and 10. 
Since the length in his case can be considered to be along the direction of c-axis, it 
corresponds to the step height in the patterns described above. In comparison with 
the values in the two cases, the agreement can be said to be fairly good. The values 
of the step height in the case of the thermal etched surface of other crystals are summa- 


rized in Table 2 from the published data of the observations on each crystal (2? }° 
16, 17), ; 


TABLE-2 


Step heights of the thermal etched surface of crystals 


Observer Crystal Step height . Remarks 
| 
Bassi & Fourie o-brass 500 A smallest value 
Mott & Williams uranium 8000 — 10000 A 
Suzuki copper 0.5 
Kern & Pick KCl O.5u —5 U. 
Higuchi ice 3.0 — 12,5/p mean: 5.3 
| | 
| 


CO err 


In comparison with these values, the step height in the case of ice crystal is found 
to be much larger than those of the other crystals. 
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Peay 


The layer structure was also found 'in the growing process of the chemical etch 
pits. In the early stage of chemical etching, numerous small etch pits with circular 
shape were observed on the flat surface of the thermal etch pit. Some of them develop 
into a hexagonal shape. After coalescence of these small etch pits, a large hexagonal 
etch pit is formed as seen in Photo. 3, in which small pits before coalescence are 
seen around a large pit. Since the base of this large pit is a flat plane, each small pit 
of early stage is considered to be the same in depth. As etching proceeds, the growth 
by layer occurs on the base of the large etch pit, as suggested in Photo. 4. The layer 
formation starts from the periphery of the etch pit, and develops inward to the center. 
Consequently, the layered area becomes smaller and smaller, and disappears at 
last; then the base of etch pit becomes to the plane of mirror finish. The growth of 
the large etch pit is caused by this cyclic change of the layer. Though the step height 
in this case could not be measured in the present experiments, the step height values 
will be of the same order as those in the case of thermal etching, as the steps are 
visible under an optical microscope. 
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THERMODYNAMICS AND MECHANICS OF ICE 
AT THE MELTING POINT 


SAMUEL STEINEMANN 
Laboratoire Suisse de Recherches Horlogéres. Neuchatel 


ZUSAMMENFASSUNG 


Untersuchungen zum Phasengleichgewicht im Innern polykristallinen Eises 
zeigen, dass lokale Schmelzungen als Folge der Dehnungsarbeit nur streng lokalisiert 
auftreten und den Gefiigezusammenhalt nicht stéren. Diffusionsmadssige Forman- 
derungen oder Erholungsvorgange verhalten sich am Schmelzpunkt durchaus normal, 
womit die mechanischen Eigenschaften temperierten Eises auf jene des kalten Eises 
zuriickfiihrbar sind. 


ABSTRACT 


The study of the phase equilibrium within ploycrystalline ice shows that meltings, 
due to strain-work, always have definite locations and that they are of no direct 
influence on strength. Diffusion-like deformation mechanisms and recovery behave 
normal at the ordinary melting point; therefore, the behaviour of temperate ice may 
be assimilated to the properties of cold ice. 


INTRODUCTION 


The purpose of this paper is to clarify the behaviour, with respect to chemical 
equilibrium and phase stability, of monomineralic ice under stress. The matter is 
of basic importance for the understanding of the mechanical behaviour and the 
mineralogical evolution of metamorphic temperate ice, as it has been argued that 
at the melting point some specific intergranular movements or local fusion would 
take over part or all of the deformation. However, such concepts are neither petro- 
graphically established nor supported by mechanical evidence. 


THERMAL CONDITIONS OF A TEMPERATE GLACIER 


The advance of the glacier towards warmer regions and internally generated 
heat due to strain-work produces what is called the temperate state. Melting at the 
surface of a glacier and in contact with the bed makes an efficient heat barrier, i.e. 
heat can only be extracted from the glacier but it cannot penetrate. 

The temperatures inside a temperate glacier are given by the hydrostatic pressure 
according to the overlying ice. This maintains a feeble temperature gradient and a 
stationary heat flow in the system: the temperate glacier (including its immediate 
environment) is in stationary non-equilibrium. It is not immaterial to note that the 
stationary state already appears for given values of the temperature at the boundary 
(Prigogine 1947). 

Strain-work is the only source of internally generated heat in a moving glacier, 
it amounts to ; 

t 


A=y Ai oi (t) Si (O) at. 


t 


oy = 57 — 3 dion dy = 10 | for | 
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is the stress deviator, 


: L970: BY Ou; 

oy = 

Z 2 Ox; OX; 
is the strain rate; ordinarily, both are a function of time ¢ after the moment (to) of 
wetming up to the melting temperature ; y is the volume. 


Some fraction of strain-work is stored in the form of latent energy; its liberation 
occurs during the frequent recristallisation phenomena. 


EQUILIBRIUM OF STRESSED SOLIDS 


The effects of mechanical stresses on equilibrium between a solid and a liquid, 
as in the case of melting, were investigated by Verhoogen (1951). His results incriminate 
some older formulas. 

The essentual assumptions of Verhoogen’s computations are reversible stress — 
strain relationships. In ice, the state of strain under given stress depends on time, 
but the non-equilibrium (plastic) part of the chemical potential, measured as the 
strain-work for deformation of some percents, is much lower than the chemical 
potential of purely elastic behaviour. Therefore, the phase equilibrium between ice 
and water is practically independent of irreversible phenomena. 

The generalised Gibbs-Duhem relation is (Verhoogen): 


VdP + SdT + V.AdxX + 2% nj du; = 0 


L 


1 
V.S;,Vo = V ——, and A = [(e, —e,)? +(e, — es)? + (€2 — es)? ]# are respec- 


1+ 6 
tively the molar volume, entropy, molar volume in the state of reference and 
octahedral shear; e are principal strains. P = — (X, + X, + Xs) 1/3 is hydrostatic 


or «mean pressure», X = 1/3 [(X,— X,)? + (K, — X,)? + (X, — X;,) ]# is the 


- «octahedral shear stress» 


The actual calculation of the two-phase equilibrium must consider the «local» 
hydrostatic pressure P of the enclosed or—the supposed—nascent liquid phase. The 
solutions of the above formula become: 
in uniaxial load 


d 1 ) 
Vi dpl— vs <2 ae o]do = (S —S) dT 


in pure shear 


(1-+ p) 


Vi dP! + 2 Vs td = (S!— 8) dT 


where o, tT, E and p are respectively the tension or compression, shear stress, elastic 
modulus and Poisson’s ratio. The corresponding expressions for the melting point 


‘depression and their numerical evaluation would be (temperature in degrees, stresses 


in kgcm- 2 ): . 
in uniaxial load (the third term is negligible), compression negative 


a Ao 
AT = ca [V/dP/—vs Saailits 0,0806 Ap/ — 0,0294 Ac 


in pure shear 


Ce p) 


= (A7)?] = 0,0806 AP! + 1,2.10-6 (Art)? 


ge 
= —=— [V/dP/+ vs 
AT An LY aP 4 
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It is to be understood, that pure hydrostatic pressure, acting to the same amount 
on both phases, superposes independently to the above effects. 


The effect of pure shear on chemical equilibrium appears to be vanishingly 


small. 

In the case of homogeneous stress, the potential of the solid phase of a body 
is increased or decreased uniformly, however, under compression, the solid melts 
only at the surfaces where the pressure in the liquid phase satisfies for the inequality 

Wer No a} Fionn 
APL < yi 37° These conditions are not realised for enclosed interior meltings; 
such a system can be visualized by the simple model of two pistons of ice acting 
against liquid phase between them. The same facts, of course, are also true for non- 
homogeneous stress fields. The so-called «Riecke’s principle» proves to be illogical. 


It is apparent from the above expressions, that the potential will depend on the 
orientation of the body. with respect to the constraint, as the values of elastic moduli 
and Poisson’s ratio depend on direction within the crystal. Lliboutry (1955) expects 
that this aelotropy would lead to the development of an oriented fabric of ice because 
crystals with lower potentials tend to grow at the expense of the others. The diffe- 
rences in the elastic moduli in various directions within the ice crystal are very small, 
consequently, the differences in potential are low and scarcely exceed differences 
arising from other causes (such as interfacial energies, inhomogeneous strains etc). 
Internal gliding and metamorphism are probably much more effective in producing 
an oriented fabric. 


PHASE STABILITY IN A HETEROGENEOUS ONE-COMPONENT SYSTEM 


In ordinary experience, crystals do not overheat because, as a consequence of > 
the inequality of surface energies 


9 solid-gas = O solid-liquid +  Sliquid-gas 
there is no thermodynamic barrier to liquid nucleation at the external surface of : 
the crystal. For plane surface, such a system is invariant and coexistence of the three | 
phases is confined at the triple-point temperature. 


The variance of a system with curved separation between the phases of a one- 
component system allows for two variables which can be fixed arbitrarily; if there | 
is one dispersed phase, as shown in figure 1, it is convenient to chose: 1/rs; the cur- 
vature of the solid against the liquid phase and “1/rjg the curvature of the liquid against | 
the gaseous phase. This determines the equilibrium, hence the temperature of coexis- 
tence. | 


Case B’’ is of particular interest, as it may be expected that this configuration 
develops inside the temperate glacier. The variation of the triple-point temperature 
of cases A, B’ and C’ have been computed by Defay and Prigogine (1951); physical 
reality of the coexistence of three phases is limited to T < Ty, where T, is the or- 
dinary triple point. The results of Defray and Prigogine are valid for cases B’’ and C’’ 
if, according to the inverse action of pressures in mechanical equilibrium, the signs | 
be reversed. For case B’’ the displacement of the triple-point temperature T, assuming 
spherical interfaces amounts to 


In ; 


Teter AT 2 | Vou (V5 — Vor 
5 aera i a A ; 


sl "ig 
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ce 


Fig. 1 — Possible phase configurations in a single-component system 


(Vs — VI) olg = Tg 


< 1 gives elevation of the triple-point temperature; 


ae Osl rsl 
Fig Vs — V/ LOY (ae apis eanir es 
<< gives T < T,. However, if liquid phase develops according to 
rs vs Os] 
: 
the volume deficit during melting, then ib ats (1 — 0,917)1/3 = 0.436. This condition 
sl 


gives satisfactory limiting temperatures for the discussion of the phase change kinetics 
(figure 4), and it is not necessary to consider phenomena arising from the compression 
of the included bubbles. 

Recently, very successful phenomenological theories for the kinetics of phase 
changes have been developed (see the review by Turnbull 1956). These theories shall 
be applied for the study of liquefaction inside temperate ice. The «inverse» pheno- 
menon, viz. nucleation of ice in the liquid or gaseous phase are well known (see 
Mason 1958). The following assumptions are admitted: (i) Spherical interfaces between 
the different phases (spherical Wulff surface of gs); (ii) the thermodynamic coefficients 
of the clusters are equalled to those of the bulk phases; (iii) point defects, as for 
example vacancies and chemical or electrical lattice defects, are of no influence. For 
equilibrium conditions, where the chemical potentials are independent of position, 
however, it is necessary that free exchange of lattice defects between the grain- 
boundary region and the grains can occur (Herring 1953). 

The standard free energy Gy for the volume » of new phase / is: 

AG, = Asi Ost — Ass Oss + vi AG 


= (Xs] Os] — Hss Oss) 1? + B-r* AG 


WHELCTA ds == OGG Ass (Ase Fo and Vyp— 6B r® are respectively the surface of the 
new phase, the disappearing surface of a heterogeneity and the volume of the new 


1 
phase; AG = yi HS co — w). Because of constancy of the volume during phase 


changes inside the solid, AG identifies with the Helmholtz free energy; in this parti- 
cular case, where transformation strains are absent, it amounts to: 


n) 
Se — (Gs — G! 
AG = — Pav + 5. (G? = GI) | 
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AH 
Pe ee AT 


co) 


[= (5,53.103 — 1,218.10? A T) ergem— °] 


ss 


= 
wo 


0,8 butyric acid 


0,6 


! 
liquefaction at four-grain 
intersections 
0.5 : liquefaction at three-grain 
: intersections 
liquefaction at two- grain 
intersections (grain 
boundaries ) 


relative interfacial energy Csi/6 


0 1 3 5 
temperature -T, degrees 


Fig. 2 — Relative interfacial energies of ice-meltwater and ice-solution. 


The geometrical factors « for the nucleation at various heterogeneities inside a poly- 
crystalline solid have been calculated by Clemm and Fisher (1955); they depend 


: Ols ’ : : 
essentially upon ae This ratio has been determined from the measurement of 
SS 


equilibrium intersections in a partically melted thin-section of polycrystalline icz 
(figure 2); vector equilibruim exists for: rs 


Clemm and Fisher showed that for 


0 sl : 

; NES at a grain boundary 

Oss 

O sl ae : 

fs - << 0,577 ata three-grain intersection 
sy 

Os] ws 3 

= < 0,612 ata four-grain intersection 
SS 
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the forces at the edges of the new phase will not be in equilibrium and there is a 
continuous free energy decrease as the new phase grows from zero size. 

For the system ice-meltwater (of similar impurity content as in a glacier) 
Osi 


sag 0,585; water droplets in ice take equilibrium forms im the interior of the crystal, 
SS 


in the grain boundary and at edges, but not at four-grain intersections (figure 3). 
The interfacial tension os, has been computed from measurements of homogeneous 
nucleation rate in supercooled water droplets: Reliable data are given by Jacobi (1955) 


inside the grain three-grain four-grain 
crystal boundary intersection intersection 


impurity particle gas inclusion 


Fig. 3 — Configuration of internal meltings in ice. 


: dost 
with os; = 23,5 dyncm™? at 0°C (aa = 0.015 dyncm—1deg—*) and Mason (1957 


with os) = 17,2 dyncm—?1 at —41°C; we shall adopt os, = 20 dyncem—}. 


The geometrical factors have the numerical values: 
4 
intracrystalline st = 400 B= 37 
grain boundary gs; = 1,82 Og Os848 6B = 0,126 


three-grain intersection : 

Os1 = 0,0324 &ss = 0,0168 6B = 0.0008 
Inserting these data in the above formula, it is seen that interior meltings at such 
places would have positive free energies whatever their size. Nucleation and growth 


of liquid phase would only be possible at T > To. The free energy of cluster formation 
then goes through a maximum having the coordinates: 


4 (Asi Osi — Xss Os5)* 


27°———«B2(AG)? 


AG* = 
and 
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2 (si Osl — Oss Oss) 


dist) 6B AG? 


* 


r 


or numerically 


1 
o— 10 ——— 
AT)2 


intracrystalline (homogeneous nucleation) AG* = 9,05.1 


1 
grain boundaries AG* = 2,56.10—!! (AT)? 


1 
three-grain intersections AG* = 6,11.10— 3 (AT)2 


The possible overheating inside the crystal or at structural heterogeneiteis may be 
estimated by equating AG* with 

AG * 
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Fig. 4 — Overheating properties of ice. 
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where the equilibrium number of nuclei with free energy AG* and N the number 
of molecules for the reference volume, reference surface or reference line. Figure 4 
shows the results for 7» = 1 and N corresponding to v5 = 1 cm’, 1 cm2 and 1 cm 
respectively. 

Soluble or insoluble impurtity particles may promote the nucleation of liquid 
phase according to 


Wi = 05; — Oj 


which is the net free energy of formation in the solid of unit area of interface betwene 
the liquid and the impurity. The free energy of formation A G,,i of liquid phase on 
an impurity surface with |r;| » r is, in general, given by 


AG, = Ay Wi + Agios: + v! AG 


where Ajj is the area of contact between the liquid and the impurity; occasionally, 
the heat of solution of the impurity may be integral part of AG. The theory of nucle- 
ation shall not be exposed further in view of the prediction of nucleation potency of 
impurities, since important parameters, as for exampleo,;, which contains the chemical 
interfacial energy and a structural interfacial energy associated with any lack of 
coherency between the solid and the impurity, are in fact unknown. Nevertheless, 
some qualitative conclusions can be drawn. Spreading of liquid on the impurity 
surface occurs for W; = 0; if the impurity interacts more strongly with the liquid 
phase than with ice Wi < 0. Whatever the values of v/ AG, liquefaction goes over 
nucleation if (AjWi + Asjosj) > 0, continuous phase changes occur for (AjW; -+ 
Asi6s1) < 0 and in particular, in this case the phase change is possible for T < T, 
(only large if AG < 0). For any substance, W; and the behaviour of the heat of 
solution are probably not independent one from another. Continuous phase changes 
(generally for T < T,.) and discontinuous phase changes (generally for T > T,) 
may occur in ice at inclusions and precipitations, their intensity and extension being 
governed by the temperature, nature and location of the impurity. As has been seen 
earlier, an effect of the ordinary impurities in glacier ice does not exist for T = To, 
however, they might account for liquefaction at temperatures slightly exceeding T, 
and become effective for the nucleation of Tyndall flowers. 

The genesis of Tyndall flowers has been thouroughly investigated by Nakaya 
(1956). Usually, the thickness is of the order of 0,1 mm, which for growth, according 
to figure 4, gives a necessary overheating ANT Ba 3): 10—4 degrees. The borders of the 
figures can only advance if radiation heat affords for this overheating of the water 
inclusion (the absorption is stronger in the liquid than in the solid). Variations in 
the mode of growth - circular, hexagonal or dendritic - should consequently be under- 
stood as a function of radiation intensity and, in evidence of experimental facts, 
also depend on the size. Therefore, the development of Tyndall flowers appears 
conformable to the known experimental results and theories of the growth of ice 
crystals from the melt (Arakawa (1954,1955). 

Renaud (1951) found that soluble impurities in glacier ice is preferentially preci- 
pitated at grain boundaries. At low impurity concentrations, this can be attributed 
to a purifying effect of intergranular movements (such as primary recristallisation). 
_ If the precipitation has no influence on all «static» properties of grain boundaries, 
however, they might profoundly alter the mobility of grain boundaries. 

Figure 2 gives also relative interfacial energies for solutions which, at subzero 
temperatures, were brought to equilibrium. NH,Cl — solutions behave as meltwater 
and are not in equilibrium at four—grain intersections. Other solutions generally 
contract whatever their location in the polycrystalline ice structure, brine films covering 
the crystals do never exist, 
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It is well known that even other structural singularities, such as dislocations or 
twins, could be favoured sites for nucleation. It is found, by application of a theory 
developed by Cahn (1957), that the nucleation potency of dislocations is negligible, 
except perhaps for dislocations with large Burgers vectors. However, the segregation 
of solute atoms around dislocations, by forming «Cottrell atmospheres», may strongly 
increase the nucleation probability of liquid phase, especially if the solute has negative 
heats of solution. Quantitative evaluation of the effect is difficult. Such atmospheres 
could, besides inclusions, catalyze the nucleation of Tyndall flowers. 

It is believed that the most probable mechanism of cluster growth in condensed 
systems, just as in vapor condensation, is by addition or loss of single molecules 
(Turnbull and Fisher 1949). However, in a condensed phase a molecule may have to 
overcome intermolecular attractive forces in order to cross the interphase boundary 
and join the other phase. In general, the activation energy of this process should be 
equal or less than the free energy of activation for self-diffusion within the solid. 
A crude evaluation of the velocity of migration, by taking the activation energy of 
slow primary recristallisation, shows that the transient period in nucleation is probably 
not or only slightly slowed down and that the ordinary growth gains rapidly upon 
equilibrium conditions. 

Within polycrystalline ice, incongruent melting for T, occurs at four-grain inter- 
sections which are not overheatable; it is even probable that droplets at this hetero- 
geneity can be supercooled very slightly (AT =~ 5.10—5 degree). The latter fact would 
afford for a slow phase change which, according to the relative importance of surface- 
energy and volume-energy at other structural singularities, is limited to v! < 10—7 cm?. 
The corners of the crystals within polycrystalline ice are one inherent type of sinks 
for heat. . 

The above results, demonstrating continuous and discontinuous phase changes 
according to the location under consideration, do not necessarily characterize the 
behaviour of entropy; the latter seems to appear as a simple consequence of a pri- 
mary phenomenon. In this respect, the known theories of the liquid state and melting 
are not sufficienty explicit to be critically compared with experience (for reviews of 
theories see Frenkel 1946 and Hirschfelder et a/. 1954). However, it is important to 
note that these theories do not predict the existence and magnitude of interfacial 
energies which largely determine the undercooling or overheating properties of 
liquid and solid matter. 

The experimenta! confirmation of the above conclusions will show serious 
difficulties. Overheating within an ice block could be produced by radiation heat, 
but at the same time the surface should be kept at temperatures below T, or the 


crystal should be coated with a high melting coherent crystalline film (such as deuteri- 
um ice). 


~ 


STRAINS AND PHASES 


The interior of ice is essentially «dry» when slowly warmed up to the melting 
temperature. Strain-work produces, in general, an overheating but this heat is taken 
up by four-grain intersections or pre-existing meltings. There, continuous melting 
occurs, giving «wenh> temperate ice. 

At low water contents, the liquid phase in wet ice does not communicate. A 
limiting value of the water content, giving permeability of the structure, may be 
estimated by assuming tetraedric form of the liquid. In a homogeneous and regular 
dodecaedric or a regular statistic structure ( 13,5 planes, ~ 35 edges, < 24 corners), 
the lengths of the edges of communicating liquid throughuot the solid are related 
one to another by Ls = 1,22 Lj. This gives limiting values of water content amoun- 
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ting to 0,167 for the dodecaedric and about 0,146 for the statistic structure. At still 
. vs 

higher values of We = 0,2 — 0,3 rapid mechanical failure can be assumed (such a 

study could be done with wet spring snow). 

«Wet» temperate ice is rheologically described by an aggregate of a highly viscous 
and a ductile phase. At present, the behaviour of such an aggregate can only be esti- 
mated (see Dorn and Starr 1954). The conditions in «wet» temperate ice, at least 
partially, may coincide with the isostrain hypothesis. If the flow stress is o, for the 
first phase and o, for the second phase at the same strain ¢, the average stress over 
the aggregate will be given by 


6 =fi01 + foo2 
where f is the volume fraction of the phases. This reduces to 
oO = fs Gs 


for the present case. With f; = 0,7 — 0,8, this gives a practical solution for the 
behaviour of «wet» temperate ice: The effective stress within the solid reduces to 


1 
Oa ee! 
Ce a5it) 
and this value should be taken to evaluate the creep rate from the behaviour of «dry» 
temperate ice. The isostrain assumption should become seriously in error at higher 
water contents as macroscopic equilibrium of stress is scarcely preserved. 


Interior meltings due to strain-work within the glacier form according to 


y! od 
ytot ~~ AHo 


where 9 is the density of ice and A the strain-work as given earlier. For t < 1,5 
kgem—?, sensible variation of the mechanical properties occurs only for y > 100. 
Such strains may exist only in lower layers of a temperate glacier and after large 
movements. 

Weertman (1957) has suggested two mechanisms of sliding on the bed: (i) Pressure 
melting in contact with protuberances and (ii) enhancement of the average creep 
rate through stress concentrations because of the obstacles. Pressure melting would 
preponderate for small obstacles but stress concentrations determine the equilibrium 
flow for large obstacles. Weertsman’s assumptions as concerns the geometry of the 
obstacles are quite arbitrary. 

McCall (1952) reports a particular structure of glacier ice in contact with the 
bed: Bubble-free and full of debris. Such a layer is certainly rather active. The pheno- 
menon has been observed at other instances. The irregualer surface of the glacier’s 
bed gives not only stress concentrations, as invoked by Weertman, but produces 
also strain-work enhancement. It has been shown above that temperate ice may 


Ws 


contain water up to — = 0,15 before droplets communicate; hence, in a layer near 
vy 


to the bed all excess water may be squeezed out. It is believed that such a layer 
explains the sliding of glaciers, perhaps in combination with Weertman’s mechanisms. 
The effective stress in the layer would, according to the reduction formula and 
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maximum water content, be os & 2,5 6. The corresponding creep rates are (see 
Steinemann 1958): 


Tbed = 0,5 kgom—2 Yary = 3,8.10—9 sec—1 Ywet 2,5.10—8 sec—! 
1,0 1,5.10—8 DOAO =H 
(15) 4,1.10—8 1106 


and give, for a thickness of 1 m, movements of 0,8,6 and 35 my—! respectively. The 
thickness of the layer may be determined by several factors such as obstacle size, 
the overall stress itself or eventually by thermal radiation. Weertman’s first and this 
mechanism should be absent in cold glaciers. 


Specific deformation mechanisms at the melting point 

Until now, only the phase stability was considered as possible factors influencing 
the mechanical behaviour. It is important to consider further thermodynamic factors, 
such as single or collective movement of molecules, giving rise for diffusion-like 
deformation mechanisms or a recovery at the single temperature To. 

The problem can be solved, in general, by considering the fundamental process 
of local disordering or fusion of some unknown number 7 of molecules; Mott (1952) 
proposes the model as an alternative mechanism for diffusion. The free energy of 
the process is 


5 
AF =n AH(1 — 7, 


where Ty is the local melting temperature. AF = 0 for T = Tr. In polycrystalline 
ice, Ty exceeds T, (or the actual temperature) at all places, except at corners and 
pre-existing meltings. At the latter places, AF = 0 and local disordering or fusion 
can occur, but there exists no direct influence on the mechanical properties. Because 
of AF > 0 in the interior of the crystal and at grain boundaries, this typical process 
produces no mechanical singularity at To. It is not necessary to review other pheno- 
mena determining lastly the mechanical behaviour, because all of them, at the local 
melting point, would behave identically as the above model. 

We are left with the remarkably simple result that, qualitatively, temperate ice 
behaves exactly the same as cold ice. Quantitatively, the behaviour of «dry» tempe- 
tate ice should be obtained by a suitable extrapolation of measurements at subzero 
temperatures, which takes into account the variable influence of all superposing 
intracrystalline and intercrystalline deformation mechanisms. These considerations 
are exposed elsewhere. 

Experimental results on surface properties of ice and some conclusions as to 
the mechanism of glacier flow have been given. However, much more critical experi- 
mentation. and field observations will be required to establish somewhat more than 
satisfactory models and rough theories. 
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REGULARITIES OF GLACIAL SHIELDS MOVEMENT 
AND THE THEORY OF PLASTIC VISCOURS FLOW 


S. S. VIALOV, Dr. Sc. 


The author of this paper took part in the 2-nd Soviet Complex Antarctic 
Expedition in 1957-1958 and was studying the problem of ice mechanics and 
regularities of the Antarctic ice sheet flow. This paper gives an account of preliminary 
results of researches devoted to the working out of the theory of plastic-viscous flow 
of glacial shields. 

The problem of glaciers movement, which is one of the main problems of 
glaciology, attracts attention of researchers for a considerable time. However, up to 
now this problem did no receive a fully satisfactory solution. From a number of 
different theories giving analytical description of glaciers movement, two principal 
theories can be segregated: the theory of viscous flow (hydrodynamic theory) of 
Weinberg-Somigliana-Lagally et al. and the theory of plastic flow of Oroven-Nay et al. 

The first theory considers the ice flow as a flow of ideal viscous (Newton) fluid, 
which, however, does not correspond to the recent conception of ice properties. 
Moreover, the theory of viscous flow does not give explanation to block sliding of 
glaciers, leads to reduced values of flow speed and contradicts the fact of glaciers 
movement on separate sections as of solid-shaped body capable of bending when 
by-passing the roughness of the bed, forming the cracks etc. 

The second theory, which was quite widely disseminated during recent years 
due to the Nay’s circumstantial works, proceeds from the idea about the ice as of an 
ideal plastic body. According to this theory, the plastic flow deformations are 
developing in the ice only when displacement strain exceeds a certain breaking value T, 
(assumed to be equal about to | kg/cm? at a temperature near to 0°); before the 
strain reaches this limit, the plastic flow in the ice does not arise at all (or it is so 
insignificant that it can be neglected). Consequently, according to this theory, the 
glacier movement is possible only when the strain at the bed will reach t,. This theory 
has a number of important merits, the main of which is the taking into consideration 
of an important feature of the ice—its ability of deforming as a solid at the excess 
of critical strain. Besides that, this theory does allow to make use of well elaborated 
constructions of plastic theory, as it was done by Nay in his works. Nevertheless, the 
theory of glaciers plastic flow cannot be fully accepted, as its points of departure are 
not true. The experiments conducted during recent years by several researchers show 
that the ice begins to flow at smallest strains, more correctly at any strain different 
from zero, and that, therefore, the true limit of ice fluidity does not exist. And what 
is more, the direct measuring of strain in a number of glaciers, as well as analytical 
calculations for Antarctic glacier shield conducted by the author (see below) show 
that glacier flow takes place exactly at small strains not exceeding in the majority of 
cases | kg/cm?. 

On the strength of experimental researches and field observations conducted 
in the 2-nd Antarctic expedition and generalization of experimental data of other 
explorers, the author made an attempt to work out a theory of glacial shields movement 
(and glacier in general) proceeding from the regularities of plastic-viscous flow. 
According to this theory, the glacier flow arises at any strain, even the smallest one, 
but it is not ideal viscous, but «anomalous» viscous flow. As soon as a certain 
conventional limit is exceeded, the plastic deformations are arising accompanied 
by block sliding. 
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It appears from Glen’s experiments confirmed by the data of other researchers, 
including author’s experiments, that the dependence between the strain and ice flow 
speed is not linear (Newton) but a power (fig. 1). 


OU 
Sea (1) 
Moreover, the following fact of great importance for the theory of glaciers 
movement is established. Rheological curve, i.e. dependance curve between the strain 
and flow speed has a break point as soon as the strain has reached a certain critical 
value. Correspondingly the power index « changes in this point its value. In other 
words, the ice deformation process can be divided into two stages. The first stage 
is characterised by a slow flow approaching Newton’s flow (power index « a 1,5); 
in the second stage, power index at once greatly increases (by 2 and more times) 
and in this stage even a small increase of strain provokes a sharp increase of flow 
speed. The above said limit can be considered as a conventional breaking displacement 
strain To. 


Fig. 1 — Calculation diagram of dynamic equilibrium of glacial shield. 


The joint researches of P. A. Shumsky and author have shown that its own 
deformation mechanics correspond to each of these stages. At tT < T) a Viscous flow 
takes place with disintegration of ice crystals and their re-orientation. As it appears 
from the data of crystal physical researches, exactly such deformation mechanics 
are proper to glacier flow, when the ice, having in the beginning a disorderly structure, 
becomes orientated in the course of flow—basic surfaces of crystals turn out to be 
orientated towards displacement forces. 

At tT > 7, the sliding deformation arises accompanied by reducing of crystals 
to fragments (up to mechanical destruction at a very big strain) and their rotation 
one upon another. These deformation mechanics are proper to block sliding, when 
the ice is deformed like a solid moving on its bed as a whole block (inside of which 
a viscous flow takes place nevertheless). At such fast movement the ice is capable 
to perceive an orientated pressure conditioned by the accidents of the bed, to follow 
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their outlines and to resist the stretching forces; the formation of cracks is the 
consequence of excess by stretching forces of the ice resistance to the break at a given 
deformation speed. 

Thus, the displacement breaking strain tT, is a peculiar regulator of glacier 
flow and thickness; if the strain is increased thus much that will exceed to, the flow 
speed will be increased still in a more considerable degree, thus regulating the thickness 
of glacier shield and ensuring the preservation of its dynamic equilibrium. 
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Fig. 2 — Dependance between displacement strain and ice speed flow (in logarithmic 
coordinates). 
Legend: 
1 — Data of Glen’s laboratory experiments (—1.5°) 
2 — Data of field measuring by Gerard and Pertuza in glacier Jungfraufirn (0°). 
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The condition of dynamic equilibrium of glacial shield can be obtained from 
examination of interaction of two adjacent elementary ice columns mentally cut out 
in glacial thickness (fig. 2). Bed displacement strain tT will be determined by the 
difference of weight of these columns, while this difference in its turn is conditioned 
by the difference of their heights, i.e. by the curvature of shield’s outline, 

Hence we obtain the main differential equation of shield’s dynamic equilibrium 
binding up its outline and strain at the bed. 


dh (x) 2 

dx oh @) 

where h is shield’s height at point x (from shield’s margin) and ge—volumetric weight 
of ice. 

The equation is just for the case when the bed is horizontal. The consideration 
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of bed incidence is achieved by multiplication of t by cos b, where Y is bed incidence 
angle. 

The equation (2) is obtained (for simplicity) for a plane problem (length of shield 
is considerably bigger than its width), butit can be deduced also for a dome having a 
circular outline in the plan. At the deduction of equation, as it is usually done, the 
law of ice hydrostatic pressure was taken into consideration, which for a big thickness 
of glacial series is justified by the character of ice density change according to shield’s 
depth. The author’s calculations have shown that the main change of density occurs 
in the limits of a small zone at the sheet surface. On the big depths the density changes 
very little. Consequently, on these depths the volumetric deformation of the ice does 
not occur and the coefficient of lateral pressure is near to 1. 

In the equation (2) it is assumed that the displacement strain t is a variable 
quantity changing according to the curvature of shield’s surface. At a constant value 
7 = T, this equation will correspond to Nay’s equation deduced by him proceeding 
from the theory of plasticity. 

From the equation (2) we may compute, knowing shield’s outline, the strain 
along the bed or, vice versa, knowing the strain—determine the outline. 

In its turn, the shield’s outline is conditioned by the feeding of glacial sheet, 
viz. by the amount and character of distribution of hard precipitations (accumulation), 
by the conditions of ice debit, by the outline of bed and ice running ability, viz. by 
its physical properties characterised by parameters ~ and a and by temperature 
conditions on which depends the parameter a. 

If we assume that the ice debit is constant and is equal to its credit, we may 
establish a dependance between the accumulation and shield’s surface outline, 
proceeding from the condition of shield’s dynamic equilibrium, i.e. from the condition 
of equality of viscous flow provoked by displacement strain to the speed of movement 
conditioned by the equilibrium between debit and credit of hard precipitations. 

The speed of viscous flow is determined by integration of the expression (1). 
For ideal viscous substance («% = 1) such solution has been received by Lagally. 
For a concrete case ~ + 1 we have that the speed at shield’s depth z changes according 
to law 


“a8 hetl aed 3) 
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giving a less convex epure than parabola which is obtained at m = 1. 
The speed on shield’s surface will be equal 


age 
U,=—~k (4 
f Ot! 1 ) 


while the average speed on whole depth 


The speed of movement, calculated proceeding from the equality of glacier 
feeding and debit, is equal, as it is known, to the amount of accumulation (credit of 
hard precipitations) A (x) referred to the unity of shield’s cross section area. In other 
words, this is that quantity of ice which is carried at shield’s movement through 
the unity of each cross section. 
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VG) See (6) 


Thus, from the equality U(x) = V(x) it is possible to determine the shield’s 
height / in any point x according to the value of accumulation 


(G Adx|" ay a) 


For the cases of distribution of accumulation according to law of rectangle, 
triangle, trapezium, power index and exponential laws, the solutions of equation (7) 
are obtained in a final form. At arbitrary distribution of precipitations the integral 
is calculated by summing up method (replacing curvilinear outline A(x) by a broken 
straight line). In the simplest case, when the accumulation is uniform (A = Const) 
and assuming that the ice is an ideal viscous medium (« = 1 and tT, = 0), the shield’s 


: ; h \* L—x\? 
outline is described by equation |{ - } =i 
H 1 
6 


where H = -— L? — height of shield’s centre. 
a 
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This expression has been obtained by Thompson (Calvin) at the end of the last 
century. i 

Depending on the law of change A and on the values ~ and a different formulae 
for h are obtained, but in a number of cases the outline of glacial shield’s surface 
can be described by equation 


Vege We L—x\” 
it 
Caan ya © 
where the indexes n and m depend on A and « (and from temperature). 

A more steep outline of the shield corresponds to increase of accumulation 
towards its margin and, vice versa, more gentle outline is conditioned by increase of 
accumulation towards the centre. In this respect is characteristic the comparison of 
Antarctic Region’s outline, where the accumulation sharply increases towards the 
periphery (and correspondingly n = 2) and that of Greenland, where the accumulation 
is decreased towards the periphery (and correspondingly n = 1.5). 

A more gentle outline of glacial dome corresponds to the accumulation with 
variable signs having in the shield’s marginal part a negative value. This means that 
an ablation (thawing) is taking place in the dome marginal part. 

It ensues from the very essence of principal thesis of the theory of plastic-viscous 
flow—development of ice flow deformations at any strain different from zero—that 
at the cessation of ablation the shield’s flow will continue until its surface becomes 
horizontal (and consequently, the strain at the bed will be equal to zero), i.e. as it 
follows from the expression (7) at A = 0 and h = 0. While, according to the theory 
of plastic flow, the shield’s flow will cease at the cessation of accumulation and the 
shield will preserve its parabolic outline. 

Knowing the shield’s outline, one may calculate the displacement strain inside 
the glacial thickness, The regularity of change of displacement strain along shield’s 
bed is found by differentiation of equation (2). 


dh 
TA ria aee and +t, = ph tg (9) 


270 


where -tangent incidence angle towards given point of curve of shield’s surface 
outline. 


The expression (9) is just at the horizontal bed. For inclined bed sections (under 
the angle |), we have 


TA = eh tegcos (10) 


The equations (9) and (10) show that the strain along the bed provoking the 
flow of glacial thickness depends on curvature of shield’s surface (and of inclination 
of its bed). 

For the elliptical outline of this surface, corresponding to the expression (8), 
the distribution of strains will depend on values of parameters n and m (fig. 3). At 
m = 2 and different n the strain t, will change: at n < 2—along the curve having 
a maximum and decreasing up to zero at the shield’s margin, while at n = 2—along 
the straight line reaching a maximum max t = T, at shield’s margin. At n > 2 
the strains towards the shield’s margin are unlimitedly increasing. Of course, such 
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Fig. 3 — Theoretical distribution curves of tangent strain along the bed of glacial. 
shield corresponding to the outline of shield surface: 
1 — proper semi-ellipsis, n = 2 
2 — semi-ellipsis atn = 1 
3 — semi-ellipsis at n = 4 
4 — parabola at t, = t9 = kg/cm? = const 


a phenomenon cannot take place in nature. In fact, the strain value is restricted by 
the limit ty). As soon as the strain exceeds this limit, the flow speed sharply increases, 
a block sliding arises and the outline of shield near the coast is getting gentle. At 
a constant strain T = Ty = Const the outline of the shield is described by a parabola, 
as it has been obtained by Nay. However, the verification with respect to Greenland 
and Antarctic shields has shown that parabolic curve does not correspond to the 
actual outline of these shields and the actual heihgt in the centre of shields turns out 
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to be considerably smaller‘than the computed hiehgt. This is the consequence of the 
fact that the theory of glaciers plastic flow does not take into consideration the ice 
flow at strains smaller than To. 

The regularity of speed change of shield’s viscous flow can be derived by 
substitution in the equation (3) of values h = f,(x) and ta = f2(x) from the expressions 
(7) and (9). For the shield’s outline in the form of improper ellipsis (8) ate 2 
we shall have 


oH) o(1—n) 5) pres a+ 
GG 2 eee (QLx—x*) ” (Loo? | He oe —2«+1](11) 


aln 


n&(a + 1)L? 


Hence the speed on the surface can be easily found U, (Z = 0), as well as the 
average speed. 
a+ 1 
Cp = a +2 n 
The total speed of glacier’s movement is the sum of viscous flow speed (at 
™< T,) and a gw 1.5) and block sliding speed (at tT > Ty) and % A 3). 
Us = Up+ Us 
All previous computations referred to the case when the temperature of glacial 
shield was constant. In many cases and in the first instance it is necessary for the 
Antarctic shield to take into consideration the temperature change § both according 
to the height of the shield z and in longitudinal direction x. The exploration data 
collected by the glaciological party of the 2-nd Antarctic Expedition (V. N. Bogoslovs- 
ky, S. N. Kartashev) have shown that average annual temperature of shield’s surface 
changes from its margin to the centre according to power law 


| On| = bx? (12) 
(or more correctly). | 0,| =| 0) | + 5,x81 


The distribution of temperature by the shield’s height can be assumed in the 
first degree of approximation as a linear one 


| ieee 
02) = 8, —— (13) 


assuming that at the bed Q(z) = 0°. 
Assuming, according to Royen, that the dependence of parameter a from tem- 


perature in the formula (1) is characterised by the expression a = ; we shall 


K 
1+ @) 
have, after corresponding calculations, instead of the formula (5) the equation 


_ Krt (1 + bx8) 


U op = SRE F (x)h (14) 
where F (x) = f(a, bx®) ; 
and instead of formula (7) the equation 
(a + 1) ‘ e rl L 1/0 
pict ae ected) af * [ Ox P)%* f[ Adx | dx (15) 
K 1% og J (1+ 6x B)*FQ) s 


The other formulae will change respectively. For a number of cases the solution 
of equations (14) and (15) is obtained in a final form. 
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(a) 


u,, Yeast! 10 Q i] 
Fig. 4 — Flow speed epure (a) at a different temperature distribution (4) 
ie=0, ; 2 — 6 = 6, = Const 
3—6= a = Const 


The taking into account of temperature field of glacial shield leads to the following 
principal changes in computation results. The fall of temperature from the bed 


Fig. 5 — Surface outline of the Antarctic ice sheet per profil Mirny-4Vostok. 


Legend: 
Dots — Field observation data h° Be (L—x)? _ 1 
Straight line — Theoretical curve 2 L2 


Dotted line — Change of displacement strain along the bed. 


towards the shield’s surface provokes the decrease of flow speed at this surface, which 
fact is conditioned by the increase of ice density with the fall of temperature (fig. 4). 
The rise of ice temperature from the centre to the margin of the shield provokes the 
acceleration of ice flow in marginal part and hence the outline of the shield’s surface 
becomes gentle. In some cases this outline, as a result of temperature field effect, 
turns out to be close to the proper semic-ellipsis. 
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Thus, the conjectured theory interconnects the value and character of accumulation © 
distribution, outline of glacial shield’s surface, outline of its bed, distribution of 
strains along the bed and flow speed of glacial thickness, and at the same time makes 
possible the taking into account the temperature field effect of the shield. 

The working-up of data of air-barometric levelling has shown that the surface 
outline of the Antarctic glacial shield per profile Mirny-Vostok is well approximated 
by a part of proper semi-ellipsis (fig. 5). 


h \2 1200 — *) ie 

(73) $: ( 1200 a D 

reaching the maximum height of 3.54 km at Komsomolskaya station. Further to 

south the shield’s surface turns out to be horizontal (even with small declivity), which 

is explained by insignificant value of accumulation in the central regions of the 

continent (and possibly by the bed relief). Thus, the ice shed is in the region of 
Komsomolskaya station. 

It should be noted, however, that the above stated surface outline of the 
Antarctic shield is not uniform for the whole East Antarctic Region. In a number 
of places there is a considerable deflection of the shield’s surface outline from a proper 
form, which is conditioned by sharp changes of bed relief. 

The air-barometric levelling data (worked out by O. G. Krigak) have shown that 
from Komsomolskaya station up to the point 80°S., 80°E. the surface height increases 
up to 4.12 km, while between the pole of relative inaccessibility and Mirny city there 
exists an enormous depression more than 700 m deep conditioned most probably 


O 0 200 300 400 500 600 70 800 900 1000 00 1200 300 Neer 


Fig. 6 — Distribution of hard precipitations (a) and theoretical change of flo 
. . Ww 
speed of the Antarctic ice sheet (§) per profil Mirny-Komsamolskaya, 
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by sharp declivity of the bed forming a channel between two mountain ranges extending 
towards Olaph-Prude bay. The intensive ice flow goes by this channel. 

On the sections, where the presence of a relatively horizontal bed can be 
surmised, the outline of the shield’s surface is close to elliptic. 

According to field observation data collected by glaciological party during inland 
continental trip and flights to inland continental stations, the accumulation increases 
from the centre to the periphery, according to complex curve (reaching 80 mm/year 
on Komsomolskaya station, up to 850 mm/year at a distance of 25 km from Mirny 
city and up to 630 mm/year at the coast.) 

For computation of possible ice shield’s motion, according to accumulation data, 
the author has deduced a formula, which takes into consideration the running of the 
ice in latitude direction, i.e. takes into account the circular form of the shield in a 
plane: 


K 
% Ar; [3 Ai—i (ri + ri—1) + AA: (27 + ri—1))] 


Vix) =- ern f (17) 


where r = L — x. 

The calculations have shown that the speed increases nearly from 0 at Komso- 
molskaya station up to hundreds of metres per year at the coast (fig. 6). But, apparently, 
these figures are somewhat too high. as the major part of the ice, according to 
P. A. Shumsky’s conjecture, flows down by carrying glaciers cutting the shield. These 
glaciers are carrying the excess of the ice accumulation provoked by the increase. of 
precipitations in the coastal zone. 

The research data collected by the 2-nd Antarctic Expedition are presently in 
working-up stage. After completion of this work there will be a possibility to examine 
more closely the problem of dynamics of the East Antarctic glacial sheet and to carry 
out the comparison of the field observation data with analytical calculations. 
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SUL MOVIMENTO DI UN GHIACCIAIO 
Nuove ipotesi per la determinazione del profilo di una sezione retta 


CATALDO AGOSTINELLI 


RESUME 


On. considére le mouvement d’un glacier dans un canal cylindrique a la méme 
maniére d’un fluide visqueux pesant et incompressible, en suivant les positions que 
Somigliana avait fait au sujet de ce probléme. 

Mais avec des hypothéses différentes aux limites, c’est-a-dire en supposant que 
les efforts tangentiels dans le contact entre la glace et la paroi du canal soient déter- 
minés par les lois de Coulomb sur le frottement dynamique, avec un coefficient de 
frottement en général variable avec la profondeur, on établit l’équation différentielle 
du profil de la section normale du glacier en applicant /e principe de minime résistance 
et on réduit la détermination de la vitesse dans chaque point de cette section a la 
résolution d’un probléme de Neumann. 

Pour obvier a la difficulté relative a la connaissance pas sire du coefficient de 
frottement entre la glace et la paroi du canal, on démontre comme en mesurant, 
suivant l’idée de Somigliana, les vitesses de la glace sur la surface libre du glacier, 
et en supposant que ces vitesses varient avec une loi qu’on peut fixer d’abord sur 
la base des données d’observation, on peut éliminer le coefficient de frottement de 
l’équation différentielle du profil de la section. 


De cette équation on déduit tout de suite la profondeur maximum du glacier au 
moyen des données sur la.surface libre, et l’intégration de la méme €quation, qu’on peut 
effectuer numériquement ou graphiquement, donne non seulement la forme du profil, 
mais elle permet aussi de tirer les valeurs du coefficient de frottement entre la glace 
et la paroi du canal aux difiérentes profondeurs. 


Dans le cas particulier ot la vitesse sur la surface libre varie avec une loi para- 
bolique, on peut intégrer la susdite équation différentielle en termes finis et le profil 
de la section du glacier résulte un arc symétrique d’une parabole. 


Dans le méme cas les isotachyes sont des ellipses homofocales et la vitesse de 
la glace le long de la paroi du canal croit avec la profondeur, tandis que le coefficient 
de frottement décroit. 


1. E’ ben nota Vimportanza che ha nella Glaciologia la determinazione del 
profilo della sezione retta di un ghiacciaio, onde valutare la sua profondita e quindi 
la massa di ghiaccio. Un metodo tendente a stabilire teoricamente la forma di detto 
profilo mediante sole misure di velocita in superficie fu ideato come si sa da 
SOMIGLIANA (+), considerando un ghiacciaio come un fluido viscoso pesante e incom- 
pressibile in lento movimento. Una estensione di questa teoria, considrando invece 
il ghiaccio come una massa plastico-viscosa, fu successivamente fatta da UDEscHINI (?), 
mostrando come Vipotesi della plasticita porta necessariamente alla presenza di un 
cuore che scorre rigidamente raggiungendo il fondo del ghiacciaio senza aderirvi, 
e€ provocando una erosione del terreno che influenza il profilo. 

In queste ricerche lo sforzo tangenziale D, al contorno viene supposto pro- 
zionale, secondo il coefficiente di attrito y, alla velocita vy secondo lo asse del canale 


cent ; ie sa dy 
glaciale. E poiché in base a diverse ipotesi semplificative risulta D- = U Te essendo 
n 


_ () C. Somigliana, Sulla profondita dei ghiacciai («Rendiconti R. Accademia dei 
Lincep, vol. 301, 1921). 


(°) P. Udeschini, Moto plastico-viscoso dei ghiacciai («Bollettino del Comitato 
Glaciologico Italiano», n. 25, 1948). 


276 


sia he 


wu il coefficiente di viscosita del ghiaccio, ed » la normale alla parete diretta verso 
Tinterno si ha la relazione 
dy 
UW On =Vy 


Ora, sulla superficie libera, dove l’attrito tra ghiaccio e aria si puo ritenere nullo, 


dy 
viene posto ae 0, mentre lungo il profilo della parete del canale, supponendo che 


il ghiaccio aderisca alla parete, si pone v = 0, la qual cosa implica che il coefficiente 
di attrito y sia infinitamente grande, altrimenti si avrebbe anche lungo la parete 


dy 
— = 0, cio che é da escludere. 
dn 


L’ipotesi di uno sforzo tangenziale al contorno proporzionale alla velocita, 
e Vipotesi di un coefficiente di attrito fra ghiaccio e terreno estremamente grande, 
non sembrano evidentemente soddisfacenti. 

L’esperienza ha dimostrato d’altra parte che, sebbene entro certi limiti il 
coefficiente di attrito sia indipendente dalla pressione fra le superfici a contatto, 
a pressioni molto forti esso diminuisce col crescere della pressione. 

A grandi profondita si fara sentire anche l’influenza dell’aumento di tempe- 
ratura dovuto al flusso di calore geodetico e al calore prodotto per attrito, e, 
avvicinandosi la temperatura al punto di fusione del ghiaccio, il coefficiente di attrito 
cinetico diminuira fino a valori dell’ordine di 0,02 '(°). 

Poiché la pressione cresce con la profondita, e cosi pure la temperatura, si 
puo ritenere che il coefficiente di attrito diminuisca col crescere della profondita, 
almeno a partire da una certa quota. 

Tenendo conto di queste considerazioni in due note recenti (*), relative al 
movimento dei ghiacciai, ho ammesso |’ipotesi che nel contatto fra ghiaccio e parete 
del canale valgano le leggi di Coulomb sull’attrito dinamico. In questa ipotesi lo 
sforzo tangenziale di attrito sara proporzionale allo sforzo normale e diretto in senso 
contrario al movimento. 

Poiché d’altra parte questo sforzo normale risulta uguale alla pressione p, sono 
stato indotto a porre 


dy 
pial suds 


dove tanto il coefficiente di attrito y, come la pressione p sono funzioni della 
profondita de! ghiaccio. Sulla superficie libera il coefficiente di attrito v si puo ritenere 
nullo e quindi si avra ancora 


dy 
Gow? 
mentre sulla parete del canale si avra 
dy v 
dies 0s a 


(8) Cfr. Art. di A. Pochettino, Alcune recenti ricerche fisiche sui ghiacciai 


(«Bollettino del Comitato Glaciologico Italiano», n. 20, a. 1940). * 
(4) C. Agostinelli, Si un nuovo procedimento atto a determinare il profilo della 
sezione retta di un ghiacciaio («Bollettino della Un. Mat. It.», a. 1958). 
Idem, Ulteriori considerazioni sul movimento di un ghiacciaio e sulla determina- 
zione del profilo di una sua sezione retta («[bidem»). 
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In base a queste nuove ipotesi al contorno, supponendo vy una funzione nota 
della profondita del ghiaccio, considerando il suo movimento come quello di un 
fluido viscoso pesante e incompressibile e ammettendo il principio della minima 
resistenza, ho dimostrato come. sia possibile determinare il profilo del ghiacciaio, 
e quindi la sua profondita massima, misurando la sola larghezza in superficie (supposta 
piana). Dopo cio la determinazione della velocita in ogni punto interno alla sezione 
retta del ghiacciaio viene ridotta alla risoluzione di un problema di Neumann. 

La difficolta consiste ovviamente nella conoscenza dei valori del coefficiente di 
attrito vy alle diverse profondita. 


Ma ho dimostrato d’altra parte come, misurando secondo l’idea di Somigliana 
le yelocita sulla superficie libera e supponendo che esse varino con continuita secondo 
une legge_assegnabile a priori in base ai dati di osservazione, si possa determinare 
Vequazione differenziale del profilo della sezione retta di un ghiacciaio. Da questa 
equazione si deduce subito la profondita massima del ghiacciaio mediante Ja misura 
della larghezza in superficie e dell’inclinazione della parete alle due estremita. 


L’integrazione di detta equazione, che d’altronde pu6 essere effettuata numeri- 
camente o graficamente, non solo permette di ottenere la forma del profilo, ma consente 
di ricavare inoltre i valori del coefficiente di attrito tra ghiaccio e canale alle diverse 
profondita. 


Nel caso particolare in cui le velocita in superficie variano con legge parabolica, 
la detta equazione differenziale si integra in termini finiti e il profilo della sezione 
retta del ghiacciaio risulta un arco simmetrico di parabola, anziché una semiellisse, 
come nello stesso caso aveva ottenuto il Somigliana partendo dall’ipotesi che lungo 
il contorno del canale la‘velocita del ghiaccio fosse nulla (o costante). Io ho ottenuto 
invece che la velocita lungo la parete del canale va crescendo con la profondita, 
pur essendo le isotachie delle ellissi omotetiche. 


2. Considerando un ghiacciaio che si muove in un canale cilindrico la cui 
superficie libera sia piana ed abbia la stessa inclinazione « del canale, nella ipotesi 
pil comunemento accettata di ritenere il moto del ghiaccio come quello di un fluido 
viscoso pesante e incompressibile, con riferimento a una terna di assi cartesiani 
0 (xyz) con l’asse x avente la direzione del canale e gli assi yz giacenti nel piano della 
sezione retta del canale, con l’asse z diretto verso l’interno e I’asse y secondo la super- 
ficie libera, seguendo l’impostazione che il Somigliana ha dato a questo problema, 
si perviene, nelle ipotesi da me ammesse, al seguente sistema di equazioni 


Aav.= — + ee sa Ce eR 
Ps oz? a U. 
ov 
(1) sia 0, per z = 0, 
dy ) 
any ne 


la prima della quali deve essere verificata in ogni punto interno al ghiacciaio, la 
seconda sulla superficie libera e la terza sul contorno BsA della sezione retta del 
canale. 


Inoltre la pressione p @ definita dalla relazione 
(2) : P= Po + eg cosa . z, 


dove py ¢ la pressione in superficie (uguale a quella atmosferica), o € la densita del 
ghiaccio e g l’accelerazione della gravita. 
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Le equazioni considerate permettono di ricavare facilmente l’equazione differen- 
ziale del profilo del canale presupponendo soltanto la conoscenza della legge di 
variazione del coefficiente di attrito v con la profondita z, supponendo cioé di conoscere 
la relazione v = y (z). 

Invero, indicando con o l’area della sezione del canale, con A, B i punti estremi 
della linea libera sull’asse y, e con s la lunghezza di arco di profilo del canale, contata 
a partire dall’estremo B, per la formula di Green si ha 


-o dy + 


B 
P) d 
: io Y ds = f dv».do, 
dn 
A BsA o 


cioé, in virtu delle equazioni (1), 


foe pas = f PES 


BsA o 


Avendo supposto constanti il coefficiente di viscosita u, e la densita o del ghiaccio, 


se si osserva che 
B —— ———— 
f f ; dz\A 4 
v(z) pds = v(z) p aa a y 
A 


BsA 


e che 


si ottiene 


B B 
dz\? 
(3) : af 1 + (5) dy =egsena. i zdy . 
A A 


ae) 


L’integrale a primo membro di questa equazione rappresenta la resistenza tan- 
genziale risultante, riferita all’unita di lunghezza del canale, che incontra il ghiaccio 
nel suo movimento in contatto con la parete del canale. Se ora ragionevolmente 
ammettiamo il principio di minima resistenza, la yariazione di detto integrale dovuta 
ad una variazione virtuale 6 z della z, che si annulli nei punti estremi A, B, sara 
nulla. Ponendo allora 


dz 


(4) F(z,z) =v@ p(@) V1+2z?, (° F. ) : 
dy 


e applicando i noti principi variazionali, si ha l’equazione (di Eulero) 
OF d OF 6 
de By Ne fo 


che come si sa ammette |’integrale 


oF 
F (z, z’) — ie z =C (costante) 


Sostituendo alla F il valore (4) si ha 


6) v(z) p(z) “ 
Ae ee ec 
che é l’equazione differenziale del profilo del canale. 
Ponendo 
ass 
(6) Z = ——— ,C=Gogcosa, 
Og COs % 
si ha 
(7) p = pg cosa (Zz + 2) 
e la (5) porge 
Gy az 


(8) dy=. : 
+ VW vz) (z + 2)? — Cy? 

Supponendo che il profilo del canale sia simmetrico rispetto all’asse z, e di 
larghezza 2L sulla superficie libera, si ricava in termini finiti 


Ce dz 


(9) beef a3 
: V/ vz) (z + 2)? — C,? 


e detto z, il valore di z per y = 0 (profondita massima), sara 


(0) & Gp az 
inte - : 
J V viz) (2+ 29)? — CG, 
0 


Inoltre la (3) si trasforma nella seguente 


by cA \ 
8(z) (z + 2 be 
(11) fe. Wert t 20) hy ie tang, f 22 2 
JV VIG) + 2)? — Co V/ vz) (z + 29)? — Ce 
0 
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Allora, essendo nota la semilarghezza L del canale sulla superficie libera, le 
equazioni (10) e (11) determinano la costante C, e la profondita z, nel centro. 
La (9) da quindi l’equazione del profilo. 


3. Determinato il profilo del ghiacciaio e quindi l’area o della sezione retta, 
il calcolo della velocita in ogni punto interno si riduce alla risoluzione di un problema 
di Neumann. 

Infatti, la prima delle (1) ¢ soddisfatta ponendo 
(12) prt he ee, 
2 ue 


con U (z, y) funzione armonica che dovra verificare le condizioni 


oU ; a 
oh pk oot aging) 2 
dU Iz Viz 
(13) ee ante ee Pp, sopra Ss. 
dn Ww dn 


Essendo U (y, z) = 0 Vequazione del profilo si ha 


dz ow aw \? fab? 
@ = 281A, con A = mod sandy =p/ (24) + : 


e le condizioni (13) diventano : 


dU oU 5 Dea 
Some en ea ae 
dU od 
(13’) a ene : 7 /A 4 make + og COSH. Zz), Sopra s. 


Il problema é allora riddoto a determinare una funzione armonica U (), z) 
nell’area o, essendo noti i valori della derivata normale al contorno, é ridotto cioé 
a un problema di Neumann. 


4. Come ho gia osservato la difficolta della risoluzione del problema consiste 
nell’incertezza della conoscenza della legge di variazione del coefficiente di attrito y 
con la profondita. Per eliminare questa difficolta si puo ricorrere ancora alla 
determinazione della velocita del ghiaccio sulla superficie libera. 

Per questo osserviamo intanto che, essendo n la normale al contorno BsA, 


diretta verso |’interno dell’area, risulta 
azne ay dy dz 
dn ds dn ds 


e la seconda delle equazioni (13) diventa 
OU dz oU dy og sen a dy v(z) 
=> : — Z } D. 
oy dy OZ 


ds ea ds Ww 
Avendo riguardo alla (5) e alle posizioni (6), e osservando inoltre che sullo 
arco BsA é 
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l’equazione precendente porge 


dU 
(a 2 eae ae 5 cos [Cy (I + 2) —tang . z}=0. 
vy > 


/ 
| 


Allora, se si riesce a determinare per altra via la funzione armonica U, la (14) 
costituisce l’equazione differenziale del profilo del canale glaciale. 


Dopo la sua integrazione, la (5), tenendo conto delle (6), porge 


eS oeW A eee 


(15) — 


che fornisce il valore del coefficiente di attrito y. 
E’ opportuno osservare che se V (y, z) € la funzione armonica coniugata della 
U, legata ad essa dalle condizioni di monogeneita 
dU dV aw dV 
oy Oo gor Oe 


Vequazione (14) si puo scrivere 


/ ov ov / eg ~/2 5 ed 
(14’) ~(5 +5 r)+ Tae eae Ni ie Sa ns FE oy = 


oU : 
Osserviamo che dalla condizione ——- = 0, per z = 0, segue che U sara funzione 


Ox 
pari di z e quindi la V sara una funzione dispari di z. 


Concludendo, tutte le volte che la funzione U, e quindi la V, si sappia costruire 
in base ai dati superficiali, mediante l’integrazione dell’equazione precedente si ha 
Pequazione del profile z = z(y). Ora se vy = @(y) & l’equazione che da la legge di 
variazione della velocita sul segmento dell’asse delle y compreso fra i bordi del 
canale, cioé per z = 0, dedotta dai dati di osservazione, ricordando la forma dell’inte- 
grale generale dell’equazione di Laplace, si pudéd porre, come osservo il Somigliana 


1 Eee 
(16) UY,7= 50+ iz) +oO—) , = /—1), 
od anche 

1 
(17) V (Cy, 2) = ij Ip (y + iz) — 9 (vy — @)). 

Se indichiamo con y, et —y, i valori del coefficiente angolare z’ nei punti 
estermi A, B di coordinate (vy = —L,, z = 0), ed (vy = Lg, z = 0), l’equazione (14) 
porge 

a0 ul eg Rr es. 
dz ery fil dy n rie rey o( + ¥i7) =0 


z= 

OVA eee eg : : 

dz V Sy i ae, Riper o(l + ¥2") = 9, 
z=0 


dalle quali si ricava la costante Cy e nello stesso tempo si ha un legame fra 
coefficienti angolari y, e —Y,. agli estremi. 
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Se il profilo é simmetrico rispetto all’asse z e quindi L,; = L, = L, CY: = Y2=Yo 


Si ricava 
Poa iea ce dU Yo dU 4 
Oar eg cosa \ oy 1 + Yo dz l + Yo? Ja a 


z=0 


Supponendo inoltre che la profondita massima z, sia nel centro (cioé per y = 0), 
e che in quel punto sia z’ = 0, detta profondita massima sara fornita dalla equazione 


dU Og 
= + = cosa (C, — tan oe < z,)'= 0. 
OZ PK-="0 U 

Zz 


Z1 


Il tt 


5. Consideriamo il caso in cui la o(y) sia di 2° grado in y, che cioé la velocita 
v in superficie vari con legge parabolica secondo la formula 


ae 
(18) v == (1) = % + O1 Vo) (: oe =). 


dove L é la semilarghezza del canale in corrispondenza dell’asse y, vo é la velocita 
nei punti estremi y = + L, e v, la velocita nel centro (vy = 0). 
Dalle (16) e (17) si ha quindi 


y? — Zz? ‘ 2 (Vy — Vo) 
eee (ee eases *" yz 


(19) U=y, 4 Vo) L2 


e Pequazione (14) diventa in questo caso 


2 (Vv, — Vo) gZ - 
(20) eae (z + yz’) + fe cosa [C, (1 + 2”) —tang. z] = 0. 
Ponendo 

2u (v1 — Vo) tana eg L? sen 
ay cael ag egL?cosx * 9  tanB 2 (11 — vo) 
e 

Co 

(22) Zy 


~ tana —tan8 ’ 


si puo scrivere 


1. - yz 
12 a = won 
(23) z? + I es (: es ‘), 


la quale ammette l’integrale 


iced 
(24) ie a AGE aie Venles 

Il profilo 6 dunque un arco di parabola avente per asse l’asse z. 

La profondita massima risulta eguale a z,, e poiché per y = + L, deve essere 
z = 0, si ricava 

1 pany eee 
=—L eT 26 Cy a ballon. ae 

(25) 21 2 J= 1° (26) 0 1 ko 
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e quindi 


y? 
(27) 22 (Lat | 


La (25) richiede che sia j | 
(28) lo —cnheg ees 


Si conclude allora che se la costante ky é compresa fra 1 e 3, nelle ipotesi ammesse 
il profilo della sezione del canale risulta parabolico. 

Se per esempio assumiamo la densita del ghiaccio uguale a 0,9 kg/dm*, 
g = 980 cm/sec”, il coefficiente di attrito uw uguale al valore medio generalmente 
ammesso di 1,35. 101, e ammettiamo che sia : v; — vy) = 10 cm/giorno, tang = 0,028, 
si ha che la (28) é verificata se la semilarghezza L é compresa fra 112m e 194 m. 
Per v,; — vy) = 15 cm/giorno essa é invece verificata per L compresa fra 168m e 
291 m. 

Nel caso in esame in virtt: della (12) e della (13) la velocita in un punto generico 
(vz) della sezione é data da 


y? — 2? 72 
(29) etme (4 Vo) ( L? + ky =) 


ed essa ha il valore massimo vy, nell’origine 0. 
Dalla (29) si ha che l’equazione delle isotachie, delle linee cioé lungo le quali la 
velocita ha un valore costante c (0 < c < yj), risulta 


Watery Dene G 
1 Ee 


e poiché é k, > 1, si ha che le isotachie sono ellissi omotetiche di semiassi 


amt, | Bee ; bat, | pete 
Vag (v1 — V9) Ko — 1) 


il cui rapporto 


(30) oy 4 


(ko 1) z2 = vy, —¢, 


a 


rine a aoe 


Si mantiene costante. 


2 


Eliminando dal secondo membro della (29) il valore di a per mezzo della (27), 
si ha che la velocita vs lungo il profilo, in funzione della profondita z, risulta 


z 2 
(31) Vs = Vy — (11 — Vo) [1— +b — 55] 


1 
Si ricava 


dvs Vi Sry o E 2 (kyo — 1) 21 
sae Gis L Z| E 
il cui secondo membro si annulla per z = L*/[2 (ky — 1) z,]. Poiché avendo riguardo 
alla (25) e alla (28), risulta 
L2 

is Ra TCISD 

2(ky — 1) 2 
dvs 


SL ha che Det\Oi ss 2 era Oz, 
Zz 


= 0, cioé la velocita lungo la parete del canale va 


crescendo con la profondita. 
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E’ utile ricavare ancora dalla (15), nel caso considerato, il coefficiente di attrito v. 
Si deduce facilmente 


ky — 1 Zz bees 
WS ig tana oe D Soko z 
0 Be SNE et Cin ea moka 
da cui risulta manifesto che il coefficiente di attrito v decresce col crescere della pro- 
fondita dal valore 


ky — 1 24 2 1 Ltang ~—___ 
Weert Tene tan = 5 V2 —k,), per z = 0, 
0 


Zo k,—1 2 Zo ko 
al valore 
ky—1 24 
Mile Sea tang > 7. Per’ 2 22 
3 ko Zy + Zo, : 


6. Nel caso in cui il diagramma delle velocita sulla superficie libera sia rap- 
presentato da una curva di 3° ordine, cid che pud avvenire quando detto diagramma 
risulta dissimmetrico rispetto al piano mediano del canale, assumendo l’origine 
0 degli assi nel punto in cui la velocita ha il valore massimo y, e indicando rispetti- 


vamente con Vp, vy le velocita nei punti estremi dove é y = —-L, ed y = L’, possiamo 
scrivere 

|) Vi "Vp Vi — Vo. 1 Vy — Vo 
32 = == y 
( ) v. o(y) Vi i® ip pe ( va oF L’? Y ae ie ans Tee L?2 


Ponendo per semplicita 


we Vy — Vo emis 1 Vi— Vo ¥y— v 
ae ea Po a eS eg ee Lt. 


si ricava in questo caso 


(34) U = —2(7— 27) +b O? — 3yz*) 
e l’equazione differenziale del profilo risulta 


(G5yeizay 3b Gt e)p 2 22a eyez 4b ie oso $Oyr(h far ty evtan cosa) 0 


Indicando con Y, (+9) il valore di z’, il valore cioé del coefficiente angolare nel, 
punto estremo y = — L, z = 0, si deduce per la costante C, il valore 


uL (2a + 3bL) Yo 
og cosa . (1+ Yo") ; 


(36) Cy = 
Detto analogamente —='s il coefficiente angolare all’altro estremo (vy = L’, 
z = 0), si deduce che Yo et Yo devono essere legate dalla relazione 


(2a + 36L)L Yo Qgo8 sok The 
1+ y% r+" 


(37) 
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Il profilo della sezione del canale si otterra quindi costruendo (numericamente 
o graficamente), l’integrale z = z(y) dell’equazione (35), tale che per 


y=—L sia z= 0. 
7. Consideriamo infine il caso in cui il diagramma delle velocita sulla superficie 


libera sia rappresentabile con una curva di 4° ordine, simmetrica rispetto al piano 
mediano del canale, avente un’equazione della forma 


(38) y= ov) = vy + (1 — Yo) (: ry oo] Ces 


Dove L é la semilarghezza del canale ed M > L. 
Si ricava in questo caso 


1 1 1 
G9) U =» + 1— ») [1 — he | G7) + yp Ot — Ott 2 | 


e l’equazione differenziale del profilo risulta 


1 4 
(40) (v; — Vo) [2 (is Ale a)? —~ 12 me 0 fil 32%) | a 


1 1 4 Og 1 
+(¥;—Vp) EG | i) zy 1? MP (2—3 y? 2| + ar cos a[C,(1+z’*)—tan «%.z]>0. 
Indicando ancora con yo (> 0) il valore di z -alkestremo! sy) == Oe 
si ha per la costante C, il valore 
2, (Vap— V5) 1 1 
(41) Gis i oY hi = al 
eg cosa (1 + Yo) L M 


e la profondita massima z,, in corrispondenza della quale sara » = 0, z’ = 0, sara 
fornita, come si deduce facilmenie, dall’equazione 


: 1 og L? senw LM? sem iT 
Boke ucla dalA eae eect ai ce 
2) eet 2 eh 2u (vy — Vo) SEN pat y; Me? °, 
la quale, se 
gL* sena i 


a ea cee 
2. (V1 — Vo) =. M?’ 


pud ammette due radici positive. In tal caso si avranno due soluzioni del problema. 
EB’ evidente che per M —>co questo caso si riduce a quello del profilo parabolico, 
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THE TEMPERATURE CONDITIONS (REGIME) AND 
MOVEMENT OF THE ANTARCTIC GLACIAL SHIELD 


V. N. BOGOSLOVSKI 
Candidate of Technical Science 


One of the aims of Thermophysical investigations, carried on in the Antarctic 
regions by the Soviet expedition in 1957, was the study of the temperature conditions 
of the whole glacial thickness in the sector of the expedition’s work. 

The temperature distribution in the glacier thickness may be other than the gene- 
rally observed distribution in mountain rocks. Observations in Greenland in 1950 
have shown that the temperature lowers itself in proportion with the depth reached. 
One advanced, that this phenomenon was provoked by the movement of the glacier, 
or by other reasons (+), (?). 

In relation to this we had to effectuate nature surveys in the thickness of the 
Antarctic glacier, to make apparent the particularities of the measured distribution 
of temperature and to determine the factors that form the temperature field of the 
glacier shield. 


1. FIELD OBSERVATIONS 


If the measuring is carried on in bore holes, one could await very insignificant 
temperature changes. The equipment we applied worked in a reliable manner in 
complex field conditionss and warranted a sufficient degree of precision for the 
effectuated measurements. 

The temperature measurements were carried on with the help of a copper 
thermometer where electric resistivity at 0°C equaled about 650 ohm. The measuring 
device consisted of a galvanometer with a sensitiveness of the order of 1 x 10—7, 
ampere and of a specially assembled bridge circuit that possessed 12 ranges for 
temperature measuring from -+30° up to —90°C. 

Measuring precision was not lower than 0.1°C. The deficiency of the applied 
method was represented by a big thermal inertia of the thermometer in the air bore- 
hole. In measuring the thermometer was kept at each horizon three and more hours. 

While the inner continental train moved during the Southern Polar autumn 
in 1957, N. A. Shumski and S. N. Kartashoff carried on observations in boreholes 
with a depth down to 70 m on the way from the station Mirny to the station Pioners- 
kaya. On Fig. 1 are represented the curves of temperature distribution in the main 
boreholes of this route. 

In all the boreholes one observes an uniform temperature lowering below the 
depth of the yearly temperature variations. The intensity of this lowering (the value 
of the negative temperature gradient) diminishes with the withdrawal of the borehole 
from the coast, as it is shown on fig. 9. 

Detailed observations were effectuated in the borehole near Mirny. This borehole 
was sunk in nearly immobile ice with a thickness of 64 m and it was deepened in a 
basic rock to 2.3 meters. Full data on temperature distribution obtained during 
October-November 1957 are given on fig. 2 

The observations in the borehole of Mirny are interesting in so far as they were 
carried on in a region of scarcely mobile ice, near the outcrop of rocks on the small 
volcano Komsomolski. In the lowest part of the borehole in the ice the temperature 
gradient equals 0.0515 grad/m or 19.4 m/grad; in rocks this gradient is about 
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the same one. In this part the ice is immobile and the intensity of the temperature 
obtained here may be accepted as the normal geothermal gradient for this An- 
tarctic region. On the lot about 30 m lower than the surface, the gradient decreases 
to 0.039 grad/m or 25.6 m/grad. Such a decrease may be explained by the weak 
movement of the ice-beds in these horizons. 

A particular interest is represented by the results of temperature-measuring in 
the 350 m borehole that was sunk about 5 km away from the coast (fig. 3). Here was 
obtained an almost complete temperature section of the mobile glacier rockmass. 
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The temperature in the borehole diminishes from —12°C down to —14.4°C 
on the bench mark about 170 m; lower the temperature begins to rise, reaching 
—9.6°C at 352 m depth. The positive temperature gradient increases along this conti- 
nuously and reaches in the stratum from 325 to 352 m 0.0452 grad/m or 22.2 m/grad. 


It is possible to continue this temperature curve, thinking that if at the contact 
of ice with rocks there is no thawing, the geothermal gradient must be there no lower 
than the normal one. Such a plotting is made on fig. 3 by a dotted line. The zero 
isotherm passes at a depth of 540 m coinciding almost to the position of the glacier 
foundation according to data obtained by seismic sounding. 


At the stations «Eastern 1» and «Komsomolskaya», accordingly on the 13.VI 
and the 7.XI, were carried out temperature measurings in pits and in boreholes 
sunk at the bottom of the pit. The obtained temperature distributions are given on 
fig. 4. Analogous measurings were done at the station «Eastern». 


According to data relating to temperature distribution in boreholes, one can 
obtain approximated values of the average yearly temperature of the snow surface 
if the temperature distribution in the boreholes lower than 15 m is extrapolated 
linearly on the surface. This temperature will be somewhat different than the average 
yearly air temperature in this region. Approximately the relation between the average 
yearly air temperature and the temperature of the ice mass at the depth h is lower 
than 15 m may be expressed by the following formula: 


B— ee a 
MA dt dx 
t ait, — 
cp.r. ho fie dx 
ee dt 
where B is the yearly radiation surface balance, Sah the temperature gradient at 


the level h; dx — the average coefficient of the convective heat exchange. 


Using the data obtained from observations on the route Mirny-Pionerskaya 
and also the temperature values of the deep snow strata on the stations «Eastern I», 
«Komsomolskaya» and «Eastern», one can plot the curves of the changes in average 
yearly surface temperature of snow in proportion to the rise on the continent and 
to the withdrawal from the coast. Fig. 5 shows the dependence of this temperature 
from the distance of the coast. Fig. 6 shows the same temperature in dependence 
of the region’s altitude above the sea-level. 


The temperature in proportion to the withdrawal from the coast side the 
continent lowers at first more intensely, and later with less intensity. Probably between 
the stations Komsomolkaya and Eastern is situated a region with the lowest possible 
temperature, further beyond the station «Eastern» must begin a rise of temperature. 
A pronounced lowering before the station «Pionerskaya> may be explained by a 
sharp increase in the heights on this lot. Here the lowering of the temperature in 
the presence of increasing heights is defining. In central regions the changes in heights 
are insignificant and defining in the temperature changes there is the degree of with- 
drawal from the coast. 

In order to solve the raised problem we had, along with temperature data, the 
results of determining the ice thickness on the route Mirny-Pionerskaya and the 
data of a detailed seismic survey in the regions «5 km» and of the hamlet «Mirny», 


The observation results give a sufficiently complete picture of the temperature 
field of the glacier rock mass and therefore they are interesting for analysis in order 
to obtain a notion of the phenomena forming this field. 
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2. SOLVING THE PROBLEM TEMPERATURE CONDITIONS OF A MOVING GLACIER. 


One knows the solution of Robin for the temperature field of a moving glacier. 
This solution proceeds from a series of simplified premises. Therefore, formally its 
use conformably to our conditions gives evidently increased results not only of 
speed in the ice movements, but also in the values of temperature gradients. 

Preliminary calculations relating to the speed of the glacier movement according 
to the mass-balance, based upon data of intensity in accumulation of snow in various 
regions give a value of 60 m per year in the region of the 50th km from the coast. 
According to preliminary notions this speed is higher than the actual one. 

Such a disparity may be probably explained by a disproportion of the ice expen- 
diture along the coastline and by the constant process of the glacier cap flowing. 

The results of the geodesic survey up to 50 km are not yet known, but it is possible 
to suppose that the preciseness of these measuring results will be of the same order 
as the values of the displacement of levelling rods on the account of the movement 
in the 50 km region during the comparatively short lapse of time (about 7 months) 
that separates the first survey from the second one. 

Taking into consideration all these circumstances a particular interest is acquired 
by the temperature observations, as along with notions concerning the temperature 
field one can indirectly obtain by them also data about the speed of the glacier 
movement, i.e. about the mass exchange in the glacier rockmass. 

Further are given solutions of the problem,concerning the temperature field 
of the glacier obtained by calculation on the hydrointegrator and by the analytical 
method during the southern polar winter in 1957. 


Main stating of problem. 


The temperature field of the glacier depends of the movement conditions of the 
ice masses in its strata. The movement condition depends only indirectly of the tem- 
perature in relation to the change of constants determining this movement. In a 


general case both these processes influence one another and request a joint exami- 
nation. 


Main stating of problem in relation to the temperature condition. 


There occurs an uninterrupted movement in the ice-strata. The ice-masses are 
transferred from the centre to the periphery of the glacier hat; at the same time 
there- occurs a vertical sinking of layers with a speed U, more developped in the 
upper snowy-firn part of the glacier and less developped in its ice part (see fig. 7). 

The epure of the vertical distribution of horizontal flowing speeds V may be 
of a complex form. If there occurs viscous flowing, this epure will have the form of 
a parabola; in the case of bloc sliding there will be a complementary component 
of speed Vaz. The coefficients of heat conduction and of volumetric heat capacity, 
A and cy, of the different layers may develop between each other. During the ice 
movement on account of the transition of mechanical energy into heat energy in the 
glacier stratum there will act heat sources W, variable in space. 


The general equation of heat exchange in the stratum will have in such conditions 
(for a plane problem) the aspect of : 


of or dt d. /. dE > dr 
ol 5 apn Ax | vi) — Ae (ax) T ay (. =) t+ W (x,y) 


At the lower limit of the glacier acts a constant thermal flow, coming from the 
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earth’s entrails, gy, therefore in the lower part of the glacier there will exist a constant 
temperature gradient. If the temperature at the contact of the glacier with underlying 
rocks rises up to zero, the condition at this limit will be a constant temperature. 
On the upper limit of the glacier the condition is a given temperature fyop. A 
supplementary condition here will be the intensity of snow accumulation that varies 
in proportion to the withdrawal from the coast. 
The right limit is the axe of symmetry for the glacier. Here the heat flow in 


horizontal direction equals zero. 


On stating the problem concerning the ice movement in the glacier shield. 


It is. known from observations that the glacial shield in’ Antarctics is not in a 
state of dynamic equilibrium. A great deal of data speaks for the gradual regress 
of the glacier at present. As we know, the solution accepted at present about the 
movement of glaciers proceeds from the condition of their stationary state. 

Further, one proposes such a stating of the problem that gives the possibility 
to examine nonstationary conditions of the glacier existence, i.e. its growth or regress. 
Besides the problem stated in this way may be solved on a hydrointegrator and 
this is very convenient in relation to the necessity of a joint examination of the 
temperature problem and of the movement problem. 

Such a plotting is based upon a visible analogy of the processes of ice flowing 
in the glacier and of waterfiltration in a porous environment and proceeds from the 
simplest notions of a viscous flowing of a sufficiently plane glacier. 

Let us accept that in a viscous flowing the tangential stresses tT on the glacier 
thickness change linearly from zero at the surface to a certain value T, at the bed. 
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Then the speeds of horizontal flowing V will change in a vertical cross-section, so that 


ToH | : 
where J. is the coefficient of kinematic viscosity of the ice,and Vy = air is the maxi- 


mum speed of the ice near the surface. 
The average value of speed in the vertical cross-section will equal: 


2 TH 
Vaver sretter Vix == aoe 
3 3 
Let us admit that the value of the maximum tangential stress at the bed equals 
oH 


where y — is the mean volumetric weight of the ice. 


According to the analogy with the known conclusion of the equation of 
Boussinesq (*). about the nonstationary filtration of groundwaters let us admit that 
the speed in any vertical cross-section are equal to Vayver and that their vectors are 
parallel to each other. Taking into account the last equation 


= Y pees 
a eS 3u, Ne dy 
In result the ice expenditure jj, passing through the vertical section is propor- 
tional to the surface slope and equals 


7 Y ys 0H 
iA = Vaver H = yi Ne he, 
3u OY 
Proceeding from the condition of the mass balance of the elementary layer 
«dy» one can form the following equation 


oH < 0 YA ees 
OG AONE oy 


that will be the equation of the glacier’s hat state. This equation allows to examine 
the process of movement according to its change in time. 

Adopting this differential equation we obtain that in conditions of a stationary 
state the surface of the glacier shield is outlined by a parabola of fourth order. It is 
known that the outline of this surface is nearer to the form of a parabola of second 
order. Taking this circumstance into consideration it would be probably more correct 
to write the basic differential equation in thsi way: 


where «A» is the parameter characterizing the movement of the ice that must be 
defined by calculation. The manner of such a definition may be a reproducing by 
calculation of the process forming the glacier hat. The version of calculation, giving 
the best coincidence with reality, will determine the value of this parameter. 

The foundamental equation is elaborated here for the case of a plane problem. 
Such a kind of equation is easily elaborated also for the case of a 
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symmetric problem. In the filtration theory of groundwaters one knows the stating 
of a full problem in two dimensions without adopted limitations [3], that may be also 
applied to the case of the flowing of glaciers. 

Applied to our case, the limit conditions will be the following: 

1. On the lower limit the mass expenditure in vertical direction equals 0. 

2. On the upper surface is given an intensity accumulation A, that forms the 
ice hat. Accumulation in a general case may be variable in time and in «yp». 

3. On the axe of symmetry in the centre of the glacier the mass flow in horizontal 
direction equals zero. 

4. The radius of the glacier may be given as invariable or variable in time. 

One may examine the case of a free flow on a plane (in a general case on a slope), 
and one may take into account the presence of a cuplike form of the bed. Ina particular 
case must be given the height of the barrier on the outer limit of the glacier. 

The solution of a concrete problem in relation to the glacier movement in the 
given stating has not yet being carried out by us. 


Solution of a temperature problem with the help of a hydraulic integrator, 


The hydraulic one-dimension integrator of V. S. Loukianoff, that was assembled 
in the laboratory of Mirny, has allowed to effectuate in first approximation the 
solving of the problem concerning the temperature conditions of the glacier. 

The hydraulic integrator is a caleulating solving apparatus founded upon the 
analogy between the process of heat conduction and the process of laminar flowing 
of water in a system of vessels [4]. 

In stating the problem for solution, following simplifying premises were adopted: 

One thought that the conditions of movement processes and of heat transfer 
stabilize in the glacier. Temperature variations in the direction of the axe «y» are 
so insignificant in comparison to the variations along the axe «x», that one can 
disregard the heat-transfer in this direction. One adopted that the epure of the hori- 
zontal speed has the form of a rectangle and therefore any heat separation is absent 
in the stratum; there is no vertical displacement of layers. The absolute values of 
speed «V» were adopted as linearly variable in proportion to the movement from the 
centre to the coast. 

One thought the speed of the glacier movement to be an unknown characteristic; 
all the other conditions necessary for the solution of the problem were adopted as 
known ones. 

In result of calculations on the device, it was possible to select such a condition 
of the glacier movement at which the calculation data coincided in the best manner 
with the data obtained in observation. Besides, along with the absolute value, varied 
also the form of the epure «V». In one version of the calculation it was adopted that 
the entire ice strata moves and in others that moving is only a definite portion of it: 
either the upper one, the medium one or the lower one. Each time the form of the 
epure remained rectangular. By examining these versions one thought to approach 
the answer not only to the absolute speed value, but also to the approximate character 
of the epure form of speeds. © 

The thickness of the snow and firn layer was adopted constant — 100 m; the 
average value of the heat conduction coefficient of this layer A = 0.9 and the volume- 
tric thermal capacity cy == 350. The coefficient of the ice strata: A = 2.0 and cy = 460. 

The cross-section form of the glacier was adopted according to the aligned seismic 
profile. When calculating on the device, the thickness of the glacier changed stepwise 
in accordance to this curve. 

The temperature gradient in the ice at the base of the glacier was adopted equal 
to 2.5 grad. per 100 m. The temperature variation of the glacier surface from the 
centre to the coast was adopted according to the curve on fig. 5. 
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The heat separations related to the movement were not taken into account in 
the calculation. In the final solution they were taken into consideration by adding 
to the temperature calculated on the apparatus suitable temperatures of the stationary 
temperature field formed by these heat separations. 


As an example of calculation results on fig. 8 we cite the calculation curves of 
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the temperature distribution inthe glacier section of the 50th km from the coast 
when the whole mass of the glacier is in movement. The curves show the movement 
speeds of the ice in this region that were taken into account in the calculation. For 
the calculation, when this speed was 20 m per year, fig. 8 shows three curves. Two 
of them are plotted with a view of the temperature variation in result of heat-separa- 
ration on account of movement. 


During the period of calculation we did not possess data concerning observation 
in a deep borehole, therefore a special interest represents the comparison of tempe- 
rature gradients near the glacier surface. Fig. 9 shows such a comparison of the 
data calculations and on observations. As it is seen, the best coincidence with the 
data on field measurements is obtained for calculation when the entire glacier strata 
moves with a speed of about 20 m per year at a 50 km distance form the coast. 


The deficiency of these calculations and their inadequacy consist in the following. 


They do not take into account: 

a) the heat separation from the movement in the strata during the process of 
calculating on the apparatus; b) the subsidence of the layers of the snow-firn strata; 
c) the more complicated dependence of the speed variations in the movement in 
proportion to approaching the coast and in relation to the change in the sloping of 
the surface; d) the form of the epure of horizontal speeds, different from the rectan- 
gular one. 


Analytical solution. 


Along with calculations on the integrator was obtained an analytical solution 
of the problem. 

In order to obtain such a solution one adopted a simplified stating of the problem; 
one took into account. as far as possible, the errors, entered by such simplifications 
and determined also the general condition of the applicability of the obtained solution. 


The adopted conditions of the problem. 

1. The glacier has a constant thickness. 

2. The temperature condition is quasi-stationary, i.e. all variations in time are 
stabilized. 

3, The ice movement occurs according to the law of viscous flowing. A separate 
component takes into account the possible bloc sliding. 

4. The surface temperature in the movement direction varies according to the 
law of the straight line. 

5. The temperature gradient at the base is constant, melting is absent. 

6. The snow-firn strata on the glacier surface has a constant thickness and 
possesses constant average values of thermophysical characteristics. 

7. There occurs a vertical subsidence of layers in this strata. The speeds of vertical 
subsidence vary at a straightline law from the value near the surface equaling the 
accumulation speed down to zeroat, the contact with ice. 

The temperature field in the gacier is formed under the influence of following 
factors: 

a) of the heat flow coming from the entrails of the earth; 

b) of the temperature variations of the surface when the epure of horizontal 
speeds is a parabola with a complementary component of bloc sliding; 

c) of heat separation in the strata on account of the transition of the mechanic 
energy into a thermal one in the process of flowing; 

d) of the heat-exchange in the snow-firn strata, complicated by the subsidence 
of layers. 

Let us examine the temperature fields, arising in the strata under the influence 
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of each of these factors. The accepted position of the coordinates, beginning in each 
particular solution, is shown on fig. 10. 

1. A temperature field under the influence of the heat flow coming from the 
earth, 4, (x). ; 


4 
(x) — (H) = = (H — x) 


The temperature gradient near the glacier surface : 


2. A temperature field, arising in result of temperature variations in the surface, 
em Ge) 

The glacier moves in the direction «y» so, that each layer has in conformity with 
the parabolic law a speed 


The basic differential equation has the form of 


ee or or 
Chi: a = ye 


The relative temperature on the surface varies according to the condition of 
the straight line ¢ = ky. The temperature gradient of the surface on the axe «yy 
is constant. Evidently, that in conditions of a quasi-stationary regime in any cross- 
section x there will be one and the same temperature gradient according to «y», 

In this case the equation obtains the aspect of 
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adopting the following conditions that if x = H, —- = 0, 
and if x= 0: % = 70H) 


K.V a 2H. 
we obtain f,(x) — r(H) = - ae ( x ie a e =) 


a B): Cae) 3 


The temperature gradient near the glacier surface will equal: 


ots K.Vo ( Be? =) 2, K.V,5 


Cee alas 3m 3 


The presence of bloc-sliding, along with a viscous flow gives an independent 
temperature field aces that will have the aspect 


K.V2,H? xX? 
TA, ee pees a we 
t, -@) — 1H) = Es | — 7D 
The temperature gradient if x = H 
TA 
dt, K.Vpa K.Vra . H 
r=] Se aly 
dx a a 


3. The temperature field, formed by heat separations on account of movement, 
taxes 

We adopt that in a viscous flow the tangential stresses T vary on a straight line, 
so that in the cross-section «x» 


roped | Ge 
ee an 


The work expended on the movement and put down to a unit of volume in a 
unit of time, «P» equals 


Vv 


= 1 dy 
ae eer 
The quantity of heat equivalent to this work W(x) 


Poe ia Ni 
‘hic: Dek 


W(x) = 
the differential equation of the temperature field 


t 
A dx? = W(x) 


Adopting again that ifx = 0 ¢ = ¢(H), and if 


es 0 
aT ese Sai 


ToV 
100) — (H) = 4 ya bt 4 Hd 
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The temperature gradient near the surface 


dts _ TiVo wee H®) = IEG 
dx~ . 3.A,H?.A 3° AEX 


In result of bloc sliding there occurs a heat separation at the base in the following 
quantity 


A(x) —_1(H) Rep ae (H — x) and 


2A 
as haw TrA- VPA 
dx A.d 


The temperature field in the glacier, formed by all the active factors, tx) wil; 
equal the total of the particular solutions obtained, and the temperature gradient, 


t 
ee the total of the corresponding gradients of the particular solutions. In summing 
xX 


up, it is necessary to reduce all the solutions to one single system of coordinates. 
Therefore in the cases where the beginning of the coordinates was adopted for con- 
venience on the ice surface, one must substitute in the formulae «x» by (H—x). 

Over the ice mass is situated the snow-firn layer of a thickness «A». On the 
surface of this layer the known temperature is fob. 

In the first very simple version let us suppose that the snow-firn mass is simply 
a heat-insulation on the glacier surface. Then the unknown temperature f(H), 
equaling t(x, = 0) will be determined by the equation 


Ree ae 


t(H) — thob = a : dx | , 
x= 


In the second version, we adopt that in this layer occurs snow subsidence, during 
which the vertical speed U on the surface equals the accumulation speed in «m» of 
snow in a unit of time, and at the contact with the ice U = 0, ie. U = K,.x,.(*) 


In the snow-firn layer one adopts the beginning of coordinates at the junction 
with the glacier mass. 


The temperature field, 7(x,), in the snow-firn mass will be determined by the 
equation s 


r : U(@,) a 
SE eae eyes) 
a dx? Y ere 
The solution of such an equation, under circumstances when on the lower surface 
Mae t é 
x, = 0 is given a heat flow A. ae and on the upper surface x; = A the 
x=H 


(*) It is adopted that here does not occur any heat separation on account of 
the movement in relation to the absence of a vertical gradient of horizontal speeds 
in this part of the glacier. 
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temperature tpob has the aspect (1) 


T4CH ‘Ky 
RE nko Diese 


AA at 
AcH ” dx 


(x1) — tnob = 


where 


is a well tabulated function. 
The temperature gradient near the snow surface equals: 


Binie seat 


My 0e NS GF 


Above was said that the obtained solutions are correct for quasi-stationary 
conditions. In order to apply these solutions, it is necessary to know when such con- 
ditions exist. According to the theory of heat conduction [5], it is known that the 
temperature fields with inner heat sources acquire a regime close to the quasi-stationary 
one with a value of the Fourier criteria Fy S 0.7, where for an infinite plate, for 
instance, one adopts one half of its thickness. One can admit that such an inequality 
will be just also for our case. Then 


at Aan.Z 
a Lome ee 
where for a characteristic volume one adopts one half of the glaciers thickness R = na 


and the time is substituted by the relation of the glacier’s length Z to the speed of its 
movement V. 
Hence, if along with the satisfying of other conditions 


one can suppose that there occurs a quasi-stationary regime of the glacier movement 
and one can apply the above solution. 


Example of a calculation. 

Let us accept the following conditions conformably to the glacier of Antarctics 
in the coastal region of the sector of work of our expedition and let us define the 
value of the temperature gradient near the snow surface. 


H 4 =) 1500 m 
U = 1.5.10 poise = 48.10* kg/year/m? 
T) = 0.88 kg/cm? = 0.88.10* kg/year/m? 
AA. = 2.8760 cal/m.year.grad. 
ax = 39 m?*/year 
—Serad 
K = 1.10—*grad./m. 6.68.10-—3 = 6.68.10 


(1.10—2 — the temperature gradient of the snow surface above the sea-level, 
6.68.10—3 — the surface sloping in the 50 km region) 
0.4 5 
Kea 100 > 4.10—?/year.m 
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2, = 0.2 kg/cm? —\=2000 kg/m? 


A \= 100m 

AcH = 0.9 . 8760 cal/m.year.grad, mean coefficient of the snow-firn layer, 
acH = 22.5 m?/year, 

Goo 10105218760 

A = 427 kg.m/cal 


As an example let us adopt in full conformity with the formula: 


0.88 . 10%. 1500 
Vv eS roe = = 13.75 m/year 
i 2u. 2.48. 104 


U = 6.25 m/year : 
In conformity with the results obtained above, the temperature gradient under 
X = H equals: 


dt Co fierel <8 | 2 1 1 
= See Che a, Gah ON. — 
¥e Fe } nen Vo + Vea Ue 3 To-VotTe2A- V2A 


0.05. 8760 6.68.10. 1500 / 2 
= ap: = . 13,75 + 6,25 
2. 8760 3) 3 


427 (1 
ikareriNes . 0.88.10% + 2,10? . 625) = 0.0076 = 0.76 grad/100 m. 


Let us calculate adopting that the glacier moves only on account of the viscous 
dt 
flow, so that V = 20 m/year. V2, = 0, then ey — 0,025 + 0,0342 — 0,00787 = 
= 0,00133 = 0,13 grad/100 m 


If we take that there occurs only bloc-sliding, then 


dt 
pTaher fore 0.025 + 0.0518 — 0.00545 = + 0.0213 = 2,13 grad/100m. 
ie : 


Let us substitute the conditions of the problem, then we obtain the value for the 
temperature gradient near the snow-firn surface equaling: 

4.107.100? 

dt 2 Se BOSS” 


el 0.76 
dx, 0,9 


= 0.65 grad/100 m 


The last multiplicator varies from 1.0 to 0.4 approximately according to the 
linear law with a change of x, from 0 to 100. The heat conduction coefficient of snow 
changes also its value in proportion to deepening, approximately from 0.4 to 1.0. 
In result on each of the horizons both values in the formula may be reduced, therefore 
approximately for the whole snow-firn layer one may adopt that 

dt Wy at) 


— Ww? 
ax anaes 


dat 

. ais H 

By this situation one can explain the relatively constant temperature gradient, 
that is noted according to the measurement in the boreholes on the whole snow-firn 
mass. 

In reality the measured temperature gradient on the 50th km equals 2.4 grad/ 
100 m. Let us determine at what speed can there be here such a gradient. The conditions 
of the problem remains as formerly, then: 


2.4 
— 2,5 + 2.35 + 0.259 . V2, — 0.54 — 0.0272 . Vo, = ee 
V2A = 8.15 m/year; Vo + V2n = 13,75 + 8,15 = 21,9 m/year. 
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The obtained value of speed is near the value, determined by the calculation on 
the hydrointegrator. 

The circumstance that the glacier’s thickness in contradiction to the accepted 
in the circulation, diminishes in reality towards the coast gives a certain reserve. 
If one could calculate this depense of thickness, the speed would be smaller than 
that obtained by calculation. 

According to the adopted condition let us determine what could be the extention 
of the glacier having a stable existence regime that would allow to apply the solution 
obtained above: 


PACA OMS ates 220 k 
Bae Ch waa * 


This condition is acceptable for our case and it shows the admissibility of the 
numeral calculation cited above. 
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SOME STRUCTURES ASSOCIATED WITH ROTATIONAL 
FLOW IN COMPOUND AND COMPOSITE 
CIRQUE GLACIERS 


JEAN M. GROVE 
(Girton College, Cambridge) 


Until recently studies of glacier structure were largely restricted to valley glaciers, 
and a quantitative correlation of the flow and structure of an individual glacier haa 
not been made. In 1953, however, the late Dr J.G. McCall completed a detailed 
study of the flow characteristics of a small cirque glacier, Vesl-Skautbreen, which 
made possible such a correlation. This work on Vesl-Skautbreen formed a part of 
a larger programme of research on the cirques and cirque glaciers of the Jotunheim 
area of Norway, which was initiated as a result of the earlier work of W.V. Lewis 
(Lewis, W.V. 1947. 1949 ab). The Jotunheim is rich in cirques and cirque glaciers 
of many types and degrees of complexity. Many of the glaciers were examined, 
and tilted ice structures similar to that of Vesl-Skautbreen were found to be essential 
characteristics of all of them. The layering involved in these structures was found 
to originate in the annual.increments of accumulation in the névé. The work on 
Vesl-Skautbreen demonstrated the validity of what may be termed the structural 
approach in the case of a simple cirque glacier and Vesl-Skautbreen will probably 
become. a textbook example of such a glacier. But this glacier and cirque are excep- 
tional in the Jotunheim in being both simple and symmetrical. Although very close 
parallels can be found in, for example, the cirque incised into the north side of 
Skardalstind, south of Langvatn and the glacier in Glitterholet, (Clark J.M. 1950, 
Grove J.M. 1956) the majority of the cirque glaciers in the area are of compound 
or composite nature. Even cursory examination of the 1.50,000 map of Midt- 
Jotunheim shows how common is the occurrence of large cirque basins the headwalls 
of which are complicated by two, three or more embayments. Some of these are 
still ice-filled, some are now quite free of ice. Every gradation between these features 
and the simple cirque, exemplified by Vesl-Skautbotn, is to be found, and the range 
of topographical form is reflected in the range of ice structures. An account is given 
here of the structures, which reflect the flow patterns, in some of the retreating cirque 
glaciers with irregular névé-fields in the Jotunheim. 

It is first necessary to recall the main structural and flow characteristics of 
Vesl-Skautbreen, as it is against these that the others are assessed. (Grove, J.M. 
1955, Chapter 5) Vesl-Skautbreen is a small oval-shaped glacier, less than 1 Km 
across, with an average slope of 26° (see Diagram la). It is built up of a series of 
superincumbent ice layers, (see diagram 15) progressively deformed as they move 
away from their place of origin in the névé, to give a structure having the following 
characteristics: — 

1. The outward dipping firn layers are converted into inward dipping ice layers. 
The tilt of these layers increases down-glacier, until in the lower tongue the angle 
of dip slackens off rapidly, and finally reaches the horizontal. Near the terminus 
the layers are thin and progressively more difficult to identify. 

2. The inward dip of the ice layers increases near the margins of the glacier 
and the direction of strike of the layers approaches the direction of the steepest slope 
of the glacier surface. 

3. Near the bed of the glacier, the ice layers are bent into a basin shape. The 
synclinal axes of the older layers lie further down-glacier than those of the younger 
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layers. The inner limbs of the synclinal layers are much elongated and lie almos 
parallel to the rock bed. 

4. The dips of the layers having the greatest tilts in the centre of the glacier 
are between 30° and 45° from the horizontal or 50° and 65° from the surface of the 
ace, 

5. The greatest inclinations occur near the ice margins, where layers may dip 
inwards at angles of as much as 70° from the horizontal. 

6. The marginal recurves and the inner limb of the syncline are secondary features 
and the structure is primarily tilted rather than folded. This is in accordance with 
the pioneer observations of G. Gibson and J.L. Dyson on the Grinnell glacier (1939). 

The late Dr J.G. McCall carried out his detailed studies of the flow of this 
glacier from 1950-1952, making both surface observations, and observations at depth 
in two tunnels. (McCall, J.G. 1952. 1953). He was able to correlate all the charac- 
teristics exhibited by the structure, both in its surface outcrops and at depth, with 
the results of his surveys of velocities of flow. Although he found no evidence of 
discrete shearing along any plane in the ice mass, and no evidence of incorporation 
of rock debris from the floor in the body of the glacier, the concept of rotational 
sliding advanced by W.V. Lewis was confirmed in its main outlines. There was found 
to be a forward and downward motion in the névé at the head of the glacier, and a 
forward and upward movement at the tongue, the maximum component towards 
the surface occurring, as deduced by Reid (Reid, H.F. 1896), in the vicinity of the zone 
of maximum ablation. There is some sliding along an arcuate basal surface but little 
deformation of the moving mass. Therefore according to McCall «it seems reasonable 
to classify the general motion of the glacier as a rotational sliding». 

The development of the tilted structure is explained by the component of velocity 
normal to a layer being greater at depth than at the surface. The direction of dip 
is therefore reversed from outward to inward near the head of the glacier and the 
general tilt increases into the tongue region. However tilt decreases again near the 
- terminus, on the one hand because the velocity here becomes greater at the surface 
than at depth, and on the other because the basal portions of the layers retarded by 
basal friction outcrop here. McCall considered that the syncline was the result of 
basal drag rather than maximum downward movement; the position of the maximum 
downward component of velocity was not found to coincide with that of the syncline. 

A. Aleschow in 1939 and Gibson and Dyson in 1939 calculated the rate of 
movement of a glacier by dividing the number of layers outcropping along a central 
profile into the length of the profile, but they were not able to check their results 
by direct observations of movement. McCall was able to do this for the first time. 
«An application of their method to Vesl-Skautbreen, where approximately 35 layers 
occur in a distance of 100 metres, gives a value of 3 metres per year. This compares 
favorably with that measured directly; 2.5 metres per year.» 

Judging by the structures of the other cirque glaciers examined, the rotational 
movements of Vesl-Skautbreen are typical, each sector of a compound or composite 
glacier being comparable with the single structure of this simple glacier. The most 
detailed investigation of a compound glacier was that of Veslgjuy-breen. (Grove, 
J.M. 1956, Chapter 6). This glacier has been described before (Clark, J.M. 1951. 
Clark, J.M. and Lewis, W.V. 1951) and it is particularly striking seen across the lake, 
Juvatnet, with its ice cliff displaying the internal structure with what appears to be 
unusual clarity. This section has, however, caused a good deal of confusion, as it 
was not at first realised that the ice cliff gives an oblique section through two confluent 
ice streams and not through a simple structure. (See Diagram 2a). 

Veslgjuv-botn faces almost due east. The precipitous headwall is arcuate in 
plan and the southern sidewall is complicated by a great buttress, round which the 
glacier laps, with its névé practically bisected. Accordingly, the outcrops of the 
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accumulation layers each have the shape of a flattened S, with a complete convex 
curve lying opposed to the main sweep of the headwall, beneath which most of the 
accumulation takes place. South of the buttress, the bands straighten and then recurve 
to form a southern sweep, which is incomplete, because of the recession of the ice 
cliff. In the south the marginal drag effects, which cause the bands of the main part 
of the glacier to recurve at the sides are completely missing. 

In the main northern sector, the ice flows from the headwall to the south-east 
at a rate of about 5 metres per year. In the smaller, tributory southern sector, flow 
is towards the north-east and is in some places three times as fast as in the northern 
sector. It was previously considered probable that the flow direction would be from 
the south-west towards the north-eastern moraine, diagonal to the cirque. (Clark, 
J.M. and Lewis, W.V. 1951). In fact such flow is restricted to the southern sector 
and that part of the tongue of the northern sector which is deflected by it. 

The structure of the northern sector is more extended than that of Vesl-Skautbreen. 
The surface slope is about 10° to 15°, as compared with 25° on Vesl-Skautbreen, 
about half of Veslgjuv-botn being covered by ice, while Vesl-Skautbreen occupies 
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only the back of Vesl-Skautbotn. The inclinations of the layers in the centre of the 
glacier are 20° to 25° less than those of layers in a corresponding position in Vesl- 
Skautbreen. Observations of vertical movement made in 1952 showed a fall in the 
névé and rise in the centre and tongue, corresponding with the results from Vesl- 
Skautbreen. However in Veslgjuv-breen the maximum inclination of the layers occurs 
just behind the terminal moraine, where dips are about 5° greater than in the centre 
of the glacier. This is almost certainly due to the damming effect of the moraine. 
This explanation is supported by the fact that the vertical movements here, of, about 
1 cm per day, are as great as the horizontal movements, while in the centre of the 
glacier the rate of vertical movement has been found to be only about a quarter of 
that of the horizontal movement. 

The structure of the southern sector is shorter and steeper than that of the 
northern sector, the ice of which forms a barrier, which deflects the flow from the 
south in a clockwise direction. The structure here may be considered to be abnormal, 
in that constriction by the ice of the northern sector causes the whole structure to 
become curved instead of tilted. This characteristic is fully revealed in the cliff section, 
the curved layers of the southern sector contrasting strongly with the tilted layers 
of the northern sector, which outcrop to the north-east of them. The regimes of the 
two sectors are not always the same and the turnover of ice in the southern sector 
is more rapid than that of the northern sector, the age of the oldest ice in it, as shown 
by the number of outcropping annual layers being very considerably less. The direc- 
tions and speeds of flow vary from time to time and place to place in both sectors, 
and changes do not necessarily occur simultaneously in north and south. This contrasts 
with McCall’s work on Vesl-Skautbreen. He made careful observations to determine 
whether there were any appreciable seasonal or short term variations in the move- 
ment of this glacier, but found none. 

A zone of convergence occurs between the south-east flowing ice of the northern 
sector and the north-east flowing ice of the southern sector; the outcrop patterns 
both on the surface of the glacier and in the cliff are most distinctive. Bands here 
are very narrow, partly because of compression and partly because the ice here must 
originate in the very narrow part of the névé-field which links the main northern 
and southern accumulation areas. In some years no nett accumulation takes place 
here at all. As a result, many bands not only narrow but disappear completely in 
the convergence zone. Tilt is abnormally great; values of 70° from the horizontal 
have been recorded near the cliff edge. In the cliff the zone of convergence is repre- 
sented by an abrupt transition from curved and steeply dipping layers to the straight 
layers of the northern sector, which gradually decline towards the horizontal across 
the section, in the direction of the terminal moraine. 

Veslgjuv-breen thus provides us with two more examples of cirque glacier struc- 
tures which, while they are basically comparable with that of Vesl-Skautbreen, 
in the one case show the effects of the greater extension of the glacier and more gentle 
surface slope, and in the other the influence of steeper surface slope and the com- 
pression which results from the differing directions and rates of flow of the confluent 
ice masses. If the present amelioration of climate continues, recession of the ice cliff 
and continued weakening of accumulation in the southern névé-field will eventually 
cause the southern sector to disappear and Veslgjuv-breen, like Vesl-Skautbreen, 
will have a simple structure. 

Veslgjuv-breen is the only compound cirque glacier on which measurements of 
flow have been made but the structures of others have been observed and various 
further characteristics of interest have been noted. 

The basin .of the southern cirque of Surtningsuen is about 480 metres deep 
and an active glacier, about } Km wide and ? Km long, covers the whole floor. Large 
ravines in the backwall and east-facing side-wall are controlled by the rock structure 
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and result in complications in the form of the névé, and in the central part of the 
glacier the annual banding forms three main arcs, side by side and convex down- 
glacier. No detailed observations of the layers have been made but it is of interest 
that, in this case, the layers in the tongue are not tilted. In 1948, a good cross-section 
was visible in the tongue, where a steep ice face overhung a rock step below the 
cirque. The bands on this face were, in places, greatly contorted and here and there 
faulted and overthrust. When the glacier was visited again in August 1950 the front 
had retreated and the section’ was less clear but the layers outcropping in the steep 
slope behind, and also in deeep crevasses in the lower third of the glacier, were all 
found to have inclinations of less than 8° and many of them were horizontal. The 
layers in this glacier presumably outcrop at or near the horizontal over a broad 
frontal zone, because the glacier extends over the outer part of the cirque basin and 
also ends in a steep face hanging above the rock step. This arrangement contrasts 
with that in Veslgjuv-breen, where the dips increase at the tongue because of the 
strength of the upward component of flow in the zone behind the moraine. 

In the Jotunheim large complex cirque basins are more common then simple 
ones. Some are completely free of ice, the majority are filled by glaciers which flow 
accordantly into the heads of broad ice masses such as Veobreen, typical particularly 
of the Memur massif, or valley glaciers such as Tverrabreein. In the latter the struc- 
tures reveal the ice streams from the several cirque heads flowing side by side, the 
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curves of the bands becoming gradually more accentuated and V-shaped down- 
glacier, until the pattern is finally lost in secondary veining of the lower glacier. 
Interesting transitional stages are represented in the large east-facing cirque basin, 
lying north of the peak, Leirhée, in the Memur massif. The basin is occupied by two 
glaciers, separated by a large medial moraine, each one of which is made up of two 
sectors, so that there are here four ice streams, each flowing from a névé-field in an 
arcuate recess of the precipitous backwall (see diagram 2b). 

The névé-fields of sectors 1 and 2 in the northern half of the cirque are completely 
separated by the buttress between them. They unite to form what may therefore 
be termed a composite rather than a compound glacier. Sector 1 fills its recess almost 
to the brim and the upper part of the glacier is steep. The tongue is elongated and 
ends in a small lake near the inner edge of the main terminal moraine. Bands, as 
usual, cross the glacier approximately parallel to the névé-line, and above the con- 
fluence, curvature caused by marginal drag is slight. Measurements of the dips of 
layers along a central profile from the snow-line to the terminus show the normal 
pattern of tilt, inclination changing from outward to inward near the névé-line, 
increasing in the steeper upper part of the glacier and declining to the horizontal 
in the tongue. In general the structure in the upper part of this sector is comparable 
with that of Vesl-Skautbreen, while in the extended tongue, where the horizontal 
component of flow is presumably dominant it is similar to the lower part of the nort- 
hern sector of Veslgjuv-breen, except that there is no final increase in dip of the layers 
outcropping near the moraine. The ice of sector 2 flows from a deep recess in the 
headwall, in which the névé-field lies at least 30 metres lower than that of sector 1. 
The outcrop pattern is very like that of sector 1. It is complicated by a pronounced 
convex bulge of the surface, round which the bands curve, narrowing at the sides. 
The layers are torn by radial crevasses in the centre but these close again below the 
bulge without complicating the outcrop pattern. (The fact that a similar convexity 
-occurs in sector 3 to the north, at approximately the same level, suggests the exis- 
tence of a rock step in the two central sub-divisions of the cirque.) The ice of sectors 
1 and 2 unites below the buttress which separates the névé-fields. The outcrop patterns 
retain their individuality below the confluence and a sharp V pattern is formed by 
the juxtaposition of the backbent marginal outcrops of the two streams. 

Sectors 3 and 4 in the south are divided from sectors 1 and 2 by a broad convex 
moraine stemming from the central bastion at the end of the ridge between the nort- 
hern and southern halves of the cirque. The upper part of the moraine has an ice core 
but the structures of sectors 2 and 3 are entirely disconnected; the ice of the core 
may be dead. The accumulation layers of sectors 3 and 4 are continuous, the névé 
extending in a narrow belt round the dividing buttress. The structure of the southern 
half of the cirque is therefore compound. The upper bands of sector 3 run in gentle 
north-south curves across the glacier while those of sector 4 trend from north-west 
to south-east. There is no zone of convergence between the two sectors as there is 
in Veslgjuv-breen. The bands of sector 3 narrow at the northern lower margin and 
swing round to face the moraine, which is aligned to sector 4. Further south, the 
recurves in the outcrops of the layers originating between the two sectors are 
gradually obliterated and the bands in the lowest ice are parallel with the terminal 
moraine. The two ice streams are thus united at the tongue, their directions of flow 
not being sufficiently opposed to give rise to a convergence between them. 

It would appear from these observations in Norway that a worthwhile distinc- 
tion may be made between simple, compound and composite cirque glaciers. Simple 
cirque glaciers consist of one ice mass having a structure and flow pattern exemplified 
by those of Vesl-Skautbreen. A compound cirque glacier is made up of two or 
more sectors with a continuous névé-field, each sector having the same type of struc- 
ture and flow pattern as a simple cirque glacier. A composite cirque glacier is made 
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up of two or more sectors, which may themselves be compound, the névé-fields of 
which are not continuous. ‘ 

This classification is useful not only in dealing with the characteristics of glacier 
ice, but also in geomorphology. Weaknesses in the rock of a headwall, or inequalities 
in nett accumulation, or both, lead to irregularities in the plan of a névé-field. Once 
the form of the névé is sufficiently complicated to affect the flow pattern of the glacier, 
the resulting unevenness of the flow pattern must emphasise the original inequalities. 
So a spiral of activity is begun; the component ice sectors incise themselves into 
their headwalls, and so form compound and eventually complex cirque basins. 
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SOME RESULTS OF ICE CAP DRILL HOLE 
MEASUREMENTS 


B. L. HANSEN and J. K. LANDAUER 


In the summer of 1957 a hole was drilled to a depth of 1346 feet in the ice cap 
at Site II, Greenland. Temperatures were measured at various depths by lowering 
a copper resistance thermometer to the bottom of the hole during intervals when the 
core barrel had been pulled to recover cores. The resistance of the thermometer was 
measured with a Leeds and Northrup Type G-! Mueller bridge. The drilling was 
completed in mid-August 1957. No measurements were made of the inclination or 
diameter of the hole as drilled. 

In late June of 1958 the inclination, diameter and temperature of this drill hole 
were measured at various depths. 

Inclination was measured with a Parsons Survey Company small single shot 
directional inclinometer having a range of 4 degrees. A slight inclination was detected 
at a depth of 600 ft which increased to about 1/3° at 1160 ft. However, the hole tended 
to spiral being inclined SE at 600 ft and SSW at 1160 ft. The data seem to have little 
significance at this time. 

The diameter of the hole was measured at 50 ft intervals by means of an electrical 
caliper, Figure 1. The caliper, manufactured by Pollak and Skan, varies a resistance, 
R, as a function of the diameter, d, of the drill hole. 


2 
R =R tur — fa C4 de—e 


d Gee (ee (Posy, 


or 


where 
k == transducer constant (ohms per inch) 
r = length of linkage (inch) 
c = radius of ball contact plus offset of linkage from center line of caliper (inch) 


Ry = resistance with linkage vertical (ohm) 

The above equations are those of a circle of radius 2kr whose center is offset 
from the origin by 2kr + Ry on the resistance co-ordinate and by 2¢ on the diameter 
co-ordinate. 

The resistance was measured with a Leeds and Northrup Guarded Wheatstone 
Brigde, using a KIN TEL electronic galvanometer as a null indicator. The ring gage 
shown in Figure 1 was used to calibrate the caliper at 3 diameters. The caliper will 
measure diameters from 2” to 6” with a limit of error of 0.2%. Sensitivity varies from 
0.1% at 2” to 0.03% at 6”. 

The results of these measurements are given in Table |. 

Closure was analysed on the basis of Nye’s theory (Nye, 1953). In a material 
obeying a flow law of the type 
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TABLE 1 
Site IT drill hole measurements 


25 June 1958 


ee eee 


Depth Below 1958 Calculated Hydrostatic - Hole Diameter 
Surface (Ft) Pressure (KG/CM?) (Inch) 
185 3.58 5.836 
235 5.30 5.824 
285 67 Olea 5.780 
335 8.10 5.808 
385 9.50 5.776 
435 10.90 5.758 
535 13.70 5.934 
585 15.10 5.518 
635 16.50 5.470 
685 17.90 5372 
735 19.31 5.140 
785 20.71 5.000 
835 . 2A 4.958 
885 OB) 5h) 4.474 
935 ‘ 24.92 4.410 
985 26.32 4.022 
1010 27.02 3.786 
1035 27.72 3.684 
1085 29.12 3.068 
1135 30.53 2.704 


where €é is the generalized strain rate, T the shear stress, and m and A are constants, 
the closure rate of a vertical cylindrical hole will be 


where o is the hydrostatic stress at some sufficient horizontal distance from the hole 
and S is the closure rate. 

The overburden pressure was obtained by integrating the Site II depth-density 
curve (Langway, 1958) and is assumed to be hydrostatic. Since the initial diameter 
of the hole was not known exactly, a double logarithmic plot was made of g ys. the 
logarithm of ratio of the initial diameter to the measured diameter. Adjustment of 
the initial diameter was made until the plot was reasonably straight (Figure 2). Taking 
the time increment as 2.63 x 10? sec., the values of the constants were found to be 


hie = Bin 
A = 7.94, x 105 gs. 
Comparison with other values for these constants shows some agreement. Other 
results are shown in Table 2. Because of changes in n the temperature dependence | 


of A is obscured. 
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SITE IT DRILL HOLE CLOSURE 
5.8375" IS INITIAL DIAMETER 
d 1S DIAMETER AFTER IO MONTHS 


LOAD PRESSURE (KG/CM?) 


rn 1 1 4 1 gah L we 1 n 
Ons io? 1072 ion! 10 


LOG 28312 


Fig. 2 


HAND CORED HOLE - e 


1956 DRILL HOLE - o 


DEPTH BELOW 1957 SURFACE (FEET) 


1957 DRILL HOLE- © 


“25.50 -25.25 -25.00 -2475 -24.50 -24.25 -24.00 
TEMPERATURE (C) FIG. 3 
Fig. 3 
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TABLE 2 
SBE ier TAGS ESTES AT) GG RU Ra te OI A an ea eC 


Investigator Temp Stress Range A n 
(deg C) (dynes/cm ) (cgs/ 

Nye Near 0 0.5-3.7 x 102 4.89 x 108 3.07 
Glen —0.02 0.9-9 x 10° OTS LOSS aD 
_Butkovich and Landauer —5 OS=102 TOK 2y x O8 2.96 
Hansen and Landauer —25 3.5-30.5 x 10° 7.94 x 108 S77. 


Temperature measurements were made with a Veco No. 51AIR-8 bead thermistor 
in a glass probe protected by a perforated stainless steel casing. 

The resistance of the thermistor was measured with the same bridge and null 
indicator used with the electrical caliper. 

The temperature data is in agreement with the data obtained in 1957, Figure 3. 
The gradient agrees within plus or minus 0.01°C. The absolute values of the 1957 
data are correct to within 0.1°C. Final values will not be assigned to the 1958 data 
until the equipment has been returned from Greenland and recalibrated. 

The authors wish to thank Mr. Edward J. Kolb for his assistance in obtaining 
the 1957 data and Messrs. Leonard E. Stanley, Robert D. Leighty, and Dr. Jack N. 
Rinker for their assistance in 1958. 
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THE FLOW LAW FOR ICE 


T. R. BUTKOVICH and J. K. LANDAUER 
U.S. Army Snow Ice and Permafrost Research Establishment Wilmette, Illinois 


ABSTRACT 


A large number of creep tests were performed on a shear apparatus at —5°C. 
The specimen size was 2’ x 2’” x 3/8’’ and shear stresses of about 0.5 to 3 kg/cm* 
were applied. Commercial ice, artificial single crystals, and six types of ice from 
a Greenland glacier were tested. Some uniaxial tests were performed to supplement 
the shear tests. These were run at uniaxial stresses from 6 to 28 kg/cm?. 

The results were analyzed using a shear creep rate proportional to the sum of 
linear and cubic powers of the shear stress, as a hyperbolic sine function of the shear 
stress and as a power function of the shear stress. The power type flow law gave the 
best fit. Some variations in the creep law parameters were observed from specimen 
to specimen of the same type of ice and between the several types of ice. Creep rates 
for the single crystals oriented for easy glide were several hundred times larger than 
for single crystals oriented for hard glide or for polycrystals, however, the flow laws 
were similar. 


I. INTRODUCTION 


Much discussion has*been devoted to the creep curve for ice, for a flow law must 
be the basis of any theory of glacier movement. This law is also of general rheological 
interest because it covers a region near to the melting point — an area difficult to 
investigate for most materials. Although there presently exists a considerable amount 
of information on the flow law, it is to some extent contradictory. Some results point 
to a simple power law relationship between stress and strain rate (Gerrard, Perutz 
and Roch 1952 ; Glen, J. W., 1955; Steinemann, S., 1954; Landauer, J. K., 1957), 
while others indicate a linear relationship or some combination of the two (Haefeli, 
R., 1952; Glen, J. W. and Perutz, M. F., 1954; Glen, J. W., 1956; Haefeli, R. and 
Brentani, F., 1955; Jellinek, H. H. G. and Brill, R., 1956). Other functional relations 
have also been considered (Meier, M. F., 1957). 

It was hoped that a series of creep tests, performed on various types of ice, 
would not add to the confusion, but might conceivably shed some light on the 
subject. To this end, a large number of creep tests were performed using a small 
shear apparatus and some uniaxial tests were added to these to cover a wider range 
of stress. These experiments were carried out in both the laboratory and in the field. 


II. THE ICE 


Various types of ice were tested. Commercial ice, as obtained from an ice plant, 
and artificially grown single crystals (Landauer, J. K., 1958) were tested in the Labor- 
ratory. Other ice used was from the Thule area in Northwest Greenland where a 
1167 ft tunnel into the Ice Cap provided an opportunity to test the glacier ice. Five 
broad types of ice were tested from the tunnel on the basis of cutting ease, bubble 
inclusions, dirt banding, and color (Butkovich, T. R., 1958). Ice was also studied 
from near the glacier ramp surface. These ices are listed in Table I along with their 
descriptions. 


Some attempt was made to determine the effect of orientation on the defor- 


mation behavior of the ices. The single crystals were sheared in both easy and hard 
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glide. For easy glide, the c-axis was normal to the direction of the applied shear 
stress so that gliding could take place on the basal plane. The hard gilde orientasion 
was with the c-axis still normal to the direction of shear but with the basal planes 
positioned so that the resolved shear stress on them was zero (Fig. 1). 


Vay 


RTE TERY ¢ 1 SS E27, 
Cc 
Y T 
(0) EASY GLIDE (b) HARD GLIDE 


Fig. 1 — Single Crystal Orientations — a. easy glide, b. hard glide. 


For the tunnel ice, samples were sliced from both vertical and horizontal cores 
These cores were taken normal to the tunnel axis and thus approximately normal 
to the glacier movement. Vertical cores were taken from the ramp ice so that the 
large faces of the shear specimens were parallel to the ramp surface. 


Ill EXPERIMENTAL 


A simple creep apparatus that could be used in the field was designed (Fig. 2). 
An ice speciment 2’ x 2’ x 3/8’’ was frozen into place, a load applied. and the 
deformation determined with a 0.001’’ dial_gage. Five such apparatuses were used 
simultaneously to allow testing at five stresses from about 0.5 kg/cm? to about 3 
kg/cm*. The ice samples were cut from a block or 3-in. diameter core with an electric 
band saw. This process gave a reasonably smooth cut so no further preparation was 
needed. Creep tests were continued for about 5 days, or occasionally less because of 
failure (usually at the ice metal interface). These tests were conducted at temperatures 
near to —5.0C (—4 to —6.5C). 

Additional creep data was obtained from uniaxial tests at higher stresses, using 
3-in. diam ice cores and a mechanical press. These cores were obtained with the 
SIPRE auger and were cut to about 8 in. or 9 in. length with the electric band saw. 
Again, no further preparation was needed. In these tests, creep was measured at 
constant compressive loads ranging from 7 to 28 kg/cm? for times up to about 2500 sec 
(for the lower stresses) at temperatures of about —5C. 

For both types of tests, the stress was effectively constant throughout the test. 
The minimum creep rate was determined from the slope of the creep time curves; 
however, for the uniaxial case the creep rate was multiplied by 13 to correspond 
to the creep rate in shear. Similarly the uniaxial stress was divided by “/3 to approxi- 
mate the effective shear stress. (See Nye, 1953, Eq. 29). 
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Fig. 2 — The shear apparatus. 


IV. RESULTS 
A. General 


| 

| 

After being stressed in shear for about one week, the samples appeared to be | 
homogeneously deformed. Occasionally, after long periods of straining at the highest 
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stresses, step-like surfaces developed at the top and bottom of the crystal, indicating 
preferential gliding. All of the data reported here are for homogeneous deformation 
for which the total shear deformation was less than about 10 %. 

Fabric diagrams were made of the c-axis orientations of the polycrystalline ice 
before and after shearing. No important changes in orientation were observed for 
selected specimens sheared under a wide range of stresses. The single crystals did 
not recrystallize but for the hard glide orientation severe distortion was apparent. 


B. The Creep Curves 


The creep data could usually be represented approximately by one or more 
linear sections on a log deformation ys log time plot. For these curves the elastic 
component was subtracted from the creep deformation, although this correction 
was negligible in most cases. The linear sections of the double logarithmic curve 
imply a creep curve of the form 


eer 
where ¢ is the strain. Such a relation has been observed for snow (Landauer, J. K.., 
1955) and for ice (Jellinek, H. H. G. and Brill, R., 1956). m can have different values 


as the deformation progresses. For all ices except the single-easy glide, m averaged 
about 0.5 for shear deformations up to the neighborhood of 1%. For more deformation 
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m approached unity. A somewhat better than typical set of curves for Tunnel Ice 
+Hé 4 is shown in Figure 3. The values of m for these curves were taken from between 
times of 102 to 10* minutes. An analysis of these data on the basis of a creep law of 
the form 

e=BlRB4Ker 


as suggested by Glen (1955), was not appreciably more successful than the power 
law relation used here. Too much significance should not be given to the value of m 
obtained, for the creep law suggested is, at best, only a rough approximation. 

For single crystal ice oriented for easy glide, the value of m averaged 1.7. This 
result, implying a strain softening, has been obtained previously for single crystals 
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(Jellinek, H. H. G. and Brill, R., 1956; Steinemann, S., 1954). For polycrystalline 
ice, gliding on the basal plane is inhibited by neighboring grains and the rate 
controlling mechanism is not basal glide. The fact that single crystals oriented for 
hard glide behave similarly to polycrystals implies a rate controlling process such as 
dislocation climb. Since the single crystals tested were initially imperfect, with optical _ 
anomalies manifested by undulatory extinction and with small angle substructure 
boundaries of less than 1 deg, deformation could take place by polygonization which 
would be unnoticed because of the original defect structures. 


C. The Flow Law 


The deformation time curves were plotted and the minimum creep rates deter- 
mined. For all but the single crystals oriented for easy glide the minimum creep rate 
was the tangent to the deformation curve at the end of the experiment. All of the 
data are plotted in Figure 4. A total of 156 specimens were tested. The stress depen- 
dence of the minimum creep rates was anaylzed using the following flow laws : 


= ASINH (1/T°) (1) 
~ =aT + bT (2) 
y= kT" (3) 


where ‘Y is the minimum shear strain rate and T is the shear stress. Results for each 
type of ice for these three laws are summarized in Table II where T is expressed in 
kg/cm? and y in sec—!. The temperature for all of these experiments was about —5C. 
The hyperbolic sine relation was fit by inspection, the sum of linear and cubic terms 
was fit by least squares analysis of 


y/T? = a/T? + b 


and the power law parameters were determined by least squares. The least squares 
value for the constants in eq 3. for all the data, excluding the single crystals oriented 
for easy glide, is 


k = 0.863 x 10—8 and n = 2.96. 


Considerably more scatter is found for the parameters using eqs | and 2 than 
with eq 3. Therefore, the power flow law is taken as the best empirical relation to 
express the data. 

The exponent in the flow law for single crystal ice is seen to be similar to that 
for polycrystalline ice, although when oriented for easy glide the minimum creep 
rate is several hundred times greater. 

It should be noted in Figure 4 that the uniaxtal data (shear stresses greater than 
3.8 kg/cm?), as analyzed on the basis of shear stresses and strains (Sec III), falls 
nicely in line with the shear data. 

A fairly large amount of scatter exists between the individual points in Figure 4. 
Several reasons for this can be suggested: 

(1) The various types of ice used have different physical properties. For instance, 
the results for large-grained commercial ice are consistently below the average curve. 
Differences in grain size, preferred orientation, and impurities must affect the results. 
It is surprising that with the large variety of ices tested the scatter between specimens 
of the same type is still comparable to the scatter between different types. 

(2) For a given type of ice, the results indicate a large scatter. This may be due 
to the inhomogeneity of the material. No particular attention was paid to spatial 
orientation of the polycrystalline samples when mounted in the shear apparatus. 
For the strongly oriented tunnel ice 44 4 (20% of the c-axes lie in 1% of the area 
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of the Schmidt net) differences in mounting orientation could account for the fact 
that the greatest scatter was observed for this type of ice. Differences between samples 
from vertical and horizontal cores are apparently less than-those due to other effects. 

The power law flow equation (eq 3) has been observed frequently (Gerrard, 
Perutz and Rock, 1952; Glen, J. W., 1955; Steinemann, S., 1954; Landauer, J. K., 
1957). Weertman has suggested several dislocation mechanisms to explain high tempe- 
rature steady state creep of this type. One mechanism is explained by motion of 
dislocation lines controlled by a Peierls stress (Weertman, J., 1957). For this, the — 
creep rate depends on the stress to the 2.5 power. This is close to the observed value 
of 2.96. Weertman claims this mechanism would produce a creep rate which is a 
factor of 10° too low for ice. This estimate is based on Glen’s value for the activation 
energy, Q = 31,800 cal/mol (Glen, J. W., 1955). The use of an activation energy of 
about Q = 16,000 cal/mol would make the calculated and observed results of compa- 
rable magnitude. An activation energy of about this value has been found for ice by 
Jellinek and Brill (1956) and a somewhat lower value by Raraty and Tabor (1958). 
Also, for snow an activation energy of about Q = 14,000 cal/mol has been observed 
(Landauer, J. K., 1955: Landauer, J. K., 1957). 

A second dislocation mechanism suggested by Weertman is controlled by 
dislocation climb (Weertman, J., 1957). This predicts a creep rate dependent on the 
stress to the 4.5 power for low stresses. It also predicts that there should be no diffe- 
rence in the exponent for single or polycrystalline materials, as was observed. The 
choice between these two creep mechanisms cannot be definitively made on the 
basis of these experiments. An accurate value for the activation energy for creep and 
also for self diffusion may aid in this choice. 

The authors wish:to thank Mr. Richard Setzer for performing much of the 
experimental and computational work. 
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APPLICATION DES METHODES GEOPHYSIQUES AUX 
INVESTIGATIONS DU GLACIER ET DE LA MORAINE 
TOUYUKSOU 


B. A. BOROVINSKI 


Au cours de l’été 1957 et de I’hiver 1958, on a fait, selon le programme de |’ Année 
Géophysique Internationale, par l’expédition Zailyisk de !’Académie des Sciences 
du Kazakhstan, les déterminations sur le terrain, concernant la structure du glacier 
Central de Touyuksou par moyens géophysiques. 

Le programme des investigations prévoyait des déterminations de I’épaisseur, de 
la structure et de la vitesse du mouvement 4 l’intérieur du glacier et de la moraine 
Touyuksou par des méthodes de prospection électrique et magnétique. 

Jusqu’au moment actuel la plus rationnelle méthode pour déterminer |’épaisseur 
de la glace est celle des investigations sismiques, qui est suffisamment efficace et 
précise. Elle est de beaucoup plus économique que les travaux de forage que l’on accom- 
plit dans le méme but. 

Avec cela, la méthode sismique posséde néanmoins des défauts, qui lui sont 
propres. Elle exige des appareils cofiteux, et pour les desservir un personnel assez 
nombreux. En outre, !e transport d’appareils volumineux, en conditions de régions 
alpestres, est trés compliqué. 

La distribution des vitesses du mouvement de la glace a |’intérieur de la masse 
du glacier n’est encore presque pas étudiée. 

Les notions actuelles concernant Ja distribution des vitesses du mouvement de la 
glace a des profondeurs diverses se basent presque uniquement sur des théses 
théoriques générales. 

Néanmoins, les questions liées a la mesure des vitesses du mouvement de 
la glace ont une grande importance pour |’élaboration de la théorie concernant la 
vie du glacier; elles aident a définir le caractére du transport de la matiére au-dela 
de la région d’alimentation vers celle d’ablation; a éclaircir les problémes liés aux 
propriétés mécaniques du glacier et a son régime thermique. 

Actuellement les déterminations des vitesses du mouvement de la glace a différen- 
tes profondeurs sont ordinairement faites en mesurant la courbure d’un tube d’acier 
dans un trou de sondage a l’aide d’un inclinométre. Cependant cette méthode est 
loin d’étre précise, car elle n’exclute point la possibilité pour la glace de contourner 
le tube, etc. On applique aussi d’autres moyens pour définir la vitesse du mouvement 


de la glace dans la masse du glacier, comme, par exemple, la pose de signes dans la ~ 


fouille de recherche en la mettant a nu ultérieurement pour déterminer le déplace- 


ment des objets sous observations. Cette méthode exige un excés de labeur et est aussi 
insuffisamment précise. 


Tout ceci nous a forcé de rechercher des méthodes d’investigations géophysiques 
plus rationelles pour résoudre les problémes posés. 


A cet effet, on a tenté d’appliquer les méthodes de prospection électrique 
et magnétométrique pour |’étude des glaciers. 


METHODES D’OBSERVATION SUR LE TERRAIN 


Les travaux de prospection électrique furent accomplis a l’aide du potentio- 
metre EP-I; la méthode de travail sur ce dernier différe quelque peu de la méthode 
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Fig. 1 — Coupe longitudinale de la langue du glacier. 
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Fig. 2 —-Courbes V.E.Z. le long de l’axe du glacier. 


conventionnelle. Les électrodes d’alimentation, consistaient en groupes de 3 piquets 
d’acier, et ceux de réception en piquets de cuivre uniques. Comme sources de courant 
on utilisait des batteries électriques d’éléments secs, BAC-80. 

La définition de la puissance de la glace se faisait par moyen d’un sondage élec- 
trique a l’aide d’installations symétriques ordinaires ou combinées. On posait des 
installations symétriques ordinaires VEZ, uniques a demi le long de !’axe du glacier 
et des installations en forme de croix le long de |’axe et en travers du glacier. 

Le sondage combiné se faisait de la maniére suivante : une électrode d’alimentation 
«CO» était établie a la base rocheuse du bord du glacier; les autres électrodes «B» 
et «A» se déplacaient le long de I’axe du glacier; «B» en haut, et «A» en bas. 

On faisait devant les ondage combiné deux mesurements pour chaque demi de 
la résistance électrique spécifique apparente : par une installation a trois électrodes 
AMN et par celle a trois électrodes MNB. 

Les résistances électriques spécifiques apparentes se déterminaient par les for- 
mules suivantes : 

AU 2x AM AN 
eK=K Fi ; i, OREN 
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Selon les ox, calculés sur un formulaire bilogarithmique, on construisait les 
courbes VEZ. 

Au cours des travaux sur le terrain en été 1957, les sondages furent faits a laide 
d’une installation symétrique. En février 1958 on a fait des sondages combinés, qui 
offrent la possibilité de construire des coupes géoélectriques; ces sondages carac- 
térisent avec plus de précision la structure de cette partie du terrain par comparaison 
aux coupes élaborées a Vaide de sondages symétriques. 

Particuligrement commode pour les travaux sur les glaciers est l’application des 
sondages combinés; ils favorisent ici |’éxécution de mise a la terre. 

La résistance des mises a la terre, s’il s’agit d’une installation symétrique, sera 
plus grande que celle d’une installation combinée. Nous aurons en travaillant avec 
cette derniére des courants plus grands qu’avec une installation symétrique. Ceci 
est observé avec facilité de par les calculs élémentaires suivants. 

Pour installations symétriques : 


le) 1000000 
4t.r 12.56.0,04 


Ra = Rg = 210° om 


Vv 
R=Ra + Rp = 4.10° om; Ue ern ray 


Pour installations combinées : 
RA-— Rp —2-10%0m 


5000 


(a Baey Bae ae boc ES EE: 4 . 
i256. 004 


R = 2.108 + 5.10* = 104(200 + 5) om 


1000 1 
~ 205.104 2050 


~ 0.5 ma 


De cette maniére, le courant augmente prés de 2 fois; par conséquent, il est plus 
facile de travailler avec l'appareil et les mesures sont plus précises. 

Les difficultés principales au cours des travaux de sondage du glacier étaient 
fondées sur la complexité liée a l’obtention des calculs sur le potentiométre a cause 
de la sensbibilité basse de la ligne de réception, de la difficulté, liée 4 l’installation de 
bonnes mises a la terre, de vents permanents, qui empéchaient les mesures. 
En hiver, ce travail se compliquait encore par le creusement de tranchées dans la 
neige pour installer les mises en terre dans le glacier... 


Les observations magnétométriques se faisaient a l'aide du magnétométre M-2. 
Au début le but de magnétométrie consistait en la précision des contours des roches, 
en la détermination des limites des veines, des dykes et des fractures des roches dans 
le lit du glacier. 

Pour résoudre partiellement ce probléme, on a élaboré un profil magnétométrique 
le long de l’axe du glacier. 

Plus tard, au cours des travaux sur le matériel obtenu et aprés connaissance 
prise des ceuvres de C. Bull et de L. K. Hardy, on a appliqué les données magneto- 
métriques (par analogie aux travaux de gravitations) pour préciser les limites inter- 
médiaires en élaborant la coupe géoélectrique. 

Elaboration des coupes géoélectriques a l’aide de sondages combinés et de 
données magnétométriques. ; 

L’interprétation des courbes VEZ a mis en évidence I’hétérogénéité électrique 


de la structure du glacier. Selon la conductibilité électrique, l’on peut distinguer une. 
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Fig. 3 — Schéma de la region du glacier Touyuksou. 
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Sédiments de moraine 
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moraines frontale 

moraines latérale 
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Fig. 4 — Graphique d’intérprétation de l’électroprofil N3. 
échelles : verticale : 1 cm/10000 ohm. 

horizontale + 1 cm/4 m. 

AB = 100m NN — 10m Un pas — 10 m 


structure 4 deux couches du glacier : la couche supérieure ayant une basse résistance 
électrique spécifique 4 profondeur de 0 4 15 m; et la couche inférieure possédant 
une haute résistance électrique spécifique. Outre celles-la, l’on peut distinguer encore 
une autre couche prés du fond, a résistance électrique abaissée. 

L’étude du régime thermal a montré l’hétérogénéité de la distribution des tempé- 
ratures avec la profondeur. La courbe thermale, ainsi que la courbe VEZ, distingue 
une zone particuliére a des profondeurs de 0 a 15-20 m y compris. 

La coupe géoélectrique fut élaborée de la maniére suivante. On interpreta par 
palettes les courbes VEZ. Les profondeurs obtenues pour les limites des couches 
se rapportaient avec cela aux points de la surface éloignés par deux profondeurs de 
la limite donnée a partir du centre du sondage. On tenait compte de la structure 
géologique de la région. Aprés avoir déterminé les épaisseurs de la glace a plusieurs 
points, on les coordonnait avec les graphiques magnétométriques. 

Une investigation visuelle des roches dans la région donnée permet d’admettre 
que les roches au pied du glacier sont homogénes en leurs qualités magnétiques et 
c’est pourquoi l’on suppose que la variation du champ magnétique est provoquée 
par un changement de relief du lit. 

Pour éliminer l’influence du relief de la surface du glacier, les graphiques Az 
furent réduits 4 une méme hauteur. Aprés l’interprétation on construisit la coupe 
de la langue du glacier. 

L’épaisseur de la glace se trouva étre la suivafite : dans la partie moyenne de la 
langue elle égale 60 m; dans la région de la ligne du névé elle atteint 100 m et dans 
la région du névé lui-méme — 120 m. 

Pour déterminer le mouvement de la glace dans la masse du glacier, on appliqua 
la méthode d’un corps chargé et l’enregistrement se faisait par trois moyens : 1. en 
suivant les lignes équipotentielles; 2. en mesurant le potentiel et 3. en mesurant le 
gradient du potentiel. 

La méthode du corps chargé est appliquée avec succés pour élaborer les contours 
des corps de minerai conducteurs, pour déterminer la direction et la vitesse du mouve- 
ment des eaux souterraines et pour d’autres buts. On a fondé sur ceci l’application 
de cette méthode. 

Dans. la région du bassin de névé et dans la région de la transition du névé en 
langue, on descendit dans les trous de 25 m des électrodes spéciales représentant des 
cylindres métalliques 4 diamétre de 50 cm et A hauteur 60 mm. La seconde électrode 
d’alimentation fut installée 4 350 m des points observés. On alimentait l’installation 
par des batteries BAC — I’ — 80 — A — 2,1. Les mesurements de la différence des 
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Fig. 5 — Coupe géologique schématique 


3 profils tracés selon les données de prospection électrique 


1 glace pure enfouie 


2 glace enfouie alternant avec du matériel terrigéne. 


3 moraine gelée. i 
4 sédiments de moraines. 
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Fig. 6 — Courbes V.E.Z. Electro prospection du profil N3. 
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potentiels se faisaient a l’aide du potentiométre EP-I. L’expérience a montré que la 
plus convenable méthode est celle ou l’on mesure le gradient du potentiel; avec cela 
le travail se ramenait 4 trouver la projection de 1’électrode dans le trou sur la surface 
et a déterminer la distance de cette derniére jusqu’a |’orifice du trou. 

Aprés des mesures réitérées, on déterminait la vitesse du mouvement de l’élec- 
trode dans le trou en relation a son orifice. En additionnant la vitesse donnée et la 
vitesse superficielle de l’orifice du trou. nous obtenons la vitesse véritable du mouve- 
ment de la glace a la profondeur donnée. Les résultats des mesures peuvent 
étre ramenés aux suivants : 


Point de Situation de la Relation de l’orifice Vitesse 
détermination projection de du trou au relative 
Pélectrode au 1 mars 1958 


10 septembre 1957 


Trou 2 au Sud de 7 cm au Sud de 98 cm 15 cm par mois 
Trou 3 au Nord de 8 cm au Sud de 70 cm 13 cm par mois 


Les travaux sur la moraine avaient pour but la détermination de l|’épaisseur, 
de la structure des formations de la moraine, l’élaboration des contours concernant 
les limites de la glace enfouie, la révélation des thermocarsts, de méme que le démem- 
brement partiel de la moraine selon les catégories d’Ages. 

Pour obtenir une réponse au probleme donné, on a élaboré les profils du 
gradin supérieur et inférieur de la moraine par moyen de prospection™ électrique. 

Le profilage du gradin supérieur de la moraine par électroprospection se faisait 
a V’aide d’une installation symétrique double AM NB’B du gradin inférieur a |’aide 
d’une installation AM NB. 

En outre on fit sur les deux gradins des sondages verticaux ordinaires et croisés. 

L’interprétation VEZ a permis de déterminer la puissance de la moraine a son 
gradin inférieur et de distinguer aussi lhétérogénéité électrique du milieu avec la 
profondeur. Ceci peut étre expliqué par la.non-simultanéité de la formation de ces 
sédiments, qui caractérisent probablement les périodes d’avancement et de régression 
du glacier. 

On distingue deux étages structurels sur le gradin inférieur de la moraine; chacun 
d’entre eux correspond au temps de sa formation; le plus jeune A Px jusqu’a 40.000 
et le plus ancien (inférieur) 4 Fx jusqu’a 20.000. 

Le grandin supérieur posséde trois étages 4 PK jusqu’a 200.000 ohm, jusqu’a 
50.000 et jusqu’a 20.000 ohm. 

Le profilage électrique a permis d’élaborer le contour de la glace enfouie, de 
révéler les thermocarsts et les ravinées, et de leur donner une caractéristique approxi- 
mative comme, par exemple, l’impureté de la glace, la profondeur de son gisement, 
etc. 

Par exemple, on distingue sur le gradin inférieur 3 ildts de glace enfouie; la glace 
y est hétérogéne, impure. C’est une moraine presque congelée. Mais au dedans, il 
y a néanmoins un ildt a structure vierge, peu métamorphisée. 

On distingue trés bien sur le gradin supérieur des parties & thermocarstes et a 
ravinées. Pour obtenir des conclusions correctes de V'interprétation, on a élaboré 
un profil au-dessus du thermoscarst visible et on obtint la courbe Px, analogue en 
forme et en amplitude a la courbe, que l’on interpréte. 
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CONCLUSION 


Pour conclure il faut ajouter que les méthodes géophysiques appliquées pour 
étude de la structure et de la dynamique du glacier et de sa moraine sont suffi- 
samment efficaces, qu’elles donnent de bons résultats en exigeant peu de dépenses 
et peu de temps. 

Pour réaliser ces travaux, il n’est point nécessaire de posséder un appareillage 
encombrant et cofiteux. Les travaux de prospection électrique peuvent étre accomplis 
par une équipe de 3-4 personnes. 

Néanmoins, il est nécessaire de remarquer, que les travaux effectués avaient 
un caractére tout méthodique et qu’ils ne sont aucunement achevés. 

Ultérieurement, il faudra amoindrir la résistance des mises a la terre en utilisant 
des électrodes appliquées; il sera nécessaire de faire une série d’expériences pour 
définir la nature de |’électroconductibilité de la glace et d’inculquer plus largement 
les méthodes géophysiques complexes. 
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BUBBLE PRESSURES IN GREENLAND GLACIER ICE 


CHESTER C. LANGWAY, Jr. 
Snow and Ice Basic Research Branch, USA SIPRE 


ABSTRACT 


A deep drilling project in Greenland has provided ice cores to a deptn of 1, 345 ft. 
A technique for measuring the average bubble pressures on samples of about 50 g 
has been developed. Pressures have been determined at various depths and the relation 
between bubble pressure and overburden determined. This relation between ice 
density and bubble pressure permits calculating the density at which the ice pores 
have closed off. Relaxation of the bubble pressures has been investigated over a 
period of almost a year. 
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INTRODUCTION 


The study of air bubbles and their gaseous composition has interested many 
investigators in the field of snow and ice. However, most of the earlier studies were 
conducted on samples of sea ice and icebergs, primarily for the purpose of determining 
the amount of air they contained and to study the composition of this enclosed gas 
(Steenstrup, 1883; Hamburg, 1885; Barnes,1927 ). Very little attention was given to 
perfecting exact techniques to enable a more accurate determination of the bubble 
pressures. 


A literature search revealed that V.I. Arnold-Aliabievy (1930) did some basic 
studies on the bubble content in ice. His work consisted of studying the air content 
of sea ice in the Baltic Sea area, and in it he describes a method for measuring the 
total volume of air trapped within the ice, using a modification of a technique 
developed by Axel Hamberg in 1895. The principle of this technique, with modi- 
fications and refinements, was utilized to construct the apparatus used in the bubble 
pressure experiments reported on in this paper. 


Other investigators also have made studies on ice relative to the air inclusions: 
(Koch, 1916; Bader, 1950; Scholander et. al. 1956; Nakaya, 1956). The accuracy 
of the results of these investigations varied considerably. In some cases, (Koch, 1916) 
errors as high as 35 to 50% existed in the final pressure value; while in others (Nakaya, 
1956) the pressures were very accurately determined. Bubble pressure values reported 
by different investigators are shown in Table 1. 


336 


TABLE 1 


Bubble Pressure Type of Ice 
Koch (i912) 10 atm. Polar glacier 
Bader (1950) 1.5-2.5 atm. Temperate glacier 
Scholander et. al. 1956 1-2 atm. Temperate glacier 
1-6.2 atm. Icebergs 
Nakaya (1956) 1-1.15 atm. Individual air bubbles contained 


in pure single crystals. 


P. A. Schoumsky (1955) in 1947 devised a system to determine bubble pressures 
that is similar in construction to the one described by Arnold-Aliabiev (1930). He 
did not give complete experimental details, or give any data on pressure values 
obtained, but claims the first accurate tests to +0.5% on samples of pure ice and 
+3.0% on ice containing mineral impurities. 

It was not until the successful effort, in 1956 and 1957, by USA SIPRE, to 
recover a continuous undisturbed deep ice core on the Greenland Ice Cap, that 
a unique opportunity was provided to investigate the physical and chemical properties 
of a high polar glacier as a continuous function of depth. The drilling was done at 
Site 2, Northwest Greenland, approximately 200 miles (320 km) east of Thule at an 
elevation of 7000 ft (2134 m). This is a dry snow zone and the mean annual 
accumulation is equivalent to 41.5 cm of water, and the mean annual surface 
temperature is —25C. 

The availability of these ice cores made it possible to study glacial ice, over a 
nearly continuous profile from the undisturbed surface layers through the snow-ice 
transitional zone, into the high density glacial ice at 411 m. 

One approach in an attempt to further the understanding of ice mechanics was 
to determine the relationship between the absolute load pressure (i.e., that pressure 
caused by the superincumbent mass and the atmospheric pressure) and the pressures 
in the enclosed compressed air bubbles. 

Air bubbles form in high polar glacial ice by the entrappment of atmospheric 
air between the snow flakes during the process of accumulation. Each year in a dry 
snow zone, a new snowfall buries the preceding accumulation deeper, densifies the 
snow by compaction, and gradually turns it into ice. At a certain depth the air that 
was previously in communication with the atmosphere becomes entrapped between 
the ice grains and the initial air pressure in the cavity is equal to the pressure of the 
surrounding medium, (0.80 kg/cm? at Site 2) at the moment the air bubbles become 
closed, and the continuity of the interconnecting channels or pore spaces, which are 
a function of the geometry of the ice crystals and their packing arrangement, no 
longer exists. In time and with depth, due to the plastic deformation of the ice, which 
reacts by compressing the air cavities, the enclosed air increases in pressure. The 
depth of this zone of zero permeability varies with location. At Site 2 it is 270 m 
and the close off density is 0.828 g/cm’®. 

The ice samples were carefully logged and the depths from which they came 
are known to within 5%. The cores were returned to the USA SIPRE Laboratory, 
Wilmette, Illinois, for the comparative studies. The cores were kept in storage at 
—25C, and all experimental work performed in the Wilmette Laboratory was done 
at +5C, except during the last stage of the experiment, when the sample was taken 
out and allowed to melt at room temperature. 

Experiments were conducted and data was obtained from the 1956 core, but it 
is not included in this paper. The results of the 1956 data parallel that obtained on 
the 1957 core and will be included in a final SIPRE report. 
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This paper consists of Some of the initial work, of a planned thorough investigation 
of the deep cores, and relates the mean bubble pressures in the enclosed air cavities 
from the level at which the pores closed off to the great pressure depths within the 
ice; and the change in this pressure as a function of depth. The equipment used for 
testing, the methods of testing, and the results of the tests are discussed. 


JI. EXPERIMENTAL PROCEDURE AND METHODS 


An attempt was made to devise a simple yet accurate method to measure the 
average bubble pressures which could be used in the field for an on-the-spot 
determination immediately after the core was recovered from the drill hole. 

A snow laboratory was made at the site where the work was conducted and the 
temperature in the laboratory varied between —18C to —4C during the field 
studies. All the samples taken for testing were left in the snow lab at least 24 hr 
before testing, in order to reach temperature equilibrium. 


A. Apparatus: 


(1) Bubble pressure apparatus. 


BUBBLE PRESSURE APPARATUS 


COPPER -CONSTANTAN 
THERMOCOUPLE 


KEROSINE -S°C 1Omt 


_-BURETTE 
500ml OUTER ip FILLED WITH 
BEAKER KEROSINE 
600ml INNER 
BEAKER . INVERTED h 
_-FUNNEL 


“ ~ FUSED TO 
ICE SAMPLE 


™ MELT WATER 
A. B. C. 
COLD ROOM START OF EXPERIMENT END OF EXPERIMENT 
~5°C ROOM TEMPERATURE ROOM TEMPERATURE 


Fig. 1 


After the accurate density determination, the 50-60 g sample was placed on 
a wire platform in a beaker and kerosine was poured into the beaker. The ice sample 
was carefully agitated to expel any air pockets adhering to the sample, forming under 
the sample, or trapped in the exposed bubble cavities left by the surface cut on the 
sample. 

The inner beaker was then placed inside a larger beaker which was also filled 
with kerosine. The beakers were then brought out of the cold room and immediately 
placed under the bubble pressure apparatus. 
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As the sample melted the air rose and displaced the kerosine in the burette. 
The apparatus itself is of simple design, consisting of a-10 ml burette graduated into 
0.05 ml divisions wide enough to interpolate accurately to =4 0.02 ml. This burette 
was fused to an inverted glass funnel which completely covered the inner 600 ml 
beaker. 

The effects of the vapor pressure of the air captured over the kerosine in the 
burette proved negligible. 


(2) Density procedure. 


The greatest difficulty experienced in obtaining accurate bubble pressure data 
has been in the determination of an accurate density for the sample. The problem 
was eliminated in this study by using a chainomatic beam balance which wenn to 
0.1 mg and had reproducibility of ~ 0.2 mg. 

Densities were measured by the hydrostatic method (App. 1, eq.' 4) une 
2, 2,4 trimethylpentane as the immersion liquid and procedure as ottlined by 
Butkovich (1953). The balance, immersion liquid, and experimental procedure used 
was checked using this method, and it was possible to reproduce the single ice crystal 
values reported by Butkovich, to five place accuracy, using 50-60 g samples. This 
technique enabled density values to be obtained with a maximum absolute error 
of 0.00015 g/cm°. 

A standard Sataetion, correction (App. 1, eq. 6) (*) was applied to the mass 
of the sample weighed in air. An appropriate correction was also applied for the 
mass of air contained within the bubbles (App. 1, eq. 1); this value was substracted 
from the weight of the sample, in air and in liquid, before the density calculation 
was made. 

The expansion coefficient of a substance is independent of the porosity (Goble 
and Kingery, 1956) and all density values were corrected from the temperature of 
the sample at the time of weighing in air and liquid, to the mean in situ temperature 
of the ice cores by using a standard formula (App. 1, eq. 8) and the value 
153 x 10—/C for the cubical expansion coefficient of ice (Butkovich, 1957)..The 
best values for bubble-free, pure, polycrystalline ice is obtained from Butkovich’s 
density determination of commercial ice (obtained from an ice house). The density 
of this ice is nearer to the value of pure bubble-free glacial ice than the values given 
for single crystals and it was adopted as the standard. At —25.00 C it has the value 
of 0.92002 g/cm*® and any deviation of the sample from this value was assumed to 
be caused by the inclusion of gas cavities. 

The porosity of the sample was calculated by the relation 


SIGE AOE 


where 1 = porosity 
Yi = 0.92002 g/cm® 
= density of the sample at temperature f;. 

The volume of yoids contained in a sample at ¢, is given by V,3 = Vs3.2” 
where V;3 = volume of the sample at 13. 

The amount of air dissolved in the melt water (Vgm) (App. 1, eq. 13) is added 
to the amount of air collected in the burette (Vg2) to give the total vol. of air that 
was contained in the sample. Water equilibrated with air at 0°C contains 2.918% 
air by volume and decreases to 1.708% at 25C (*). An attempt to use a bed of NaCl 


* Weissberger, ef. al., (1949). 
* Handbook of Chemistry and Physics. . 
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crystals to expel the air from. solution in the melt water proved unsatisfactory, as it 
was discovered that NaCl crystals contained occluded air in incipient fractures and 
bubbles. This procedure was discarded and the melt water was then analyzed 
polarographically, by using a rotated platinum electrode as the oxygen-indicating 
electrode to determine the amount of dissolved oxygen in the water. From a series 
of measurements on pure water which had been saturated with air at 25C and overlaid 
with kerosine, the reliability of the results was found to be about ~ 10%. The results 
of the tests indicated that an oxygen content of between 80-100% of saturation existed 
in the melt water shortly after the water reached equilibrium temperature with the 
room. Therefore, in computing the total amount of air (Vg3) in each sample before 
melting, the amount dissolved in the melt water, assuming 100% saturation at fo, 
was added to that which was captured over the kerosine in the burette (Vq2). 

The amount of air evolved from the ice sample was converted to standard 
conditions (t3, Py) using the normal gas law equations (App. 1, eq. 14). E 

The pressure of air contained in the enclosed bubbles is the ratio of the volume 
of the voids (V3) to the volume of the air expelled on melting (Vq3). 

Temperatures were obtained by using a copper-constantan thermocouple and 
had a reading accuracy of better than 4 0.05C, and also with calibrated mercurial 
thermometers that could be read to better than + 0.05C. 


B. General tests 


To test the feasibility of the techniques used some preliminary tests and 
experiments were conducted. 

The density variation in a given mass of glacial ice from one stratigraphic horizon 
was tested as a function of decreasing volume. This showed a maximum variation 
of + 0.0003 g/cm*. Two samples, one from 147m and one from 208 m depths, 
were tested, starting with a 175 g sample and gradually reducing the volume of the 
sample, in four steps, to 50 g. This difference in the density value is caused by the 
porosity change from one section of the ice to the other, and is related to the 
geometrical properties and packing arrangement of the individual ice grains constituting 
that particular sample. 

The influence of the dissected bubbles at the boundary of the sample on the total 
volume was also investigated. The dissection of the bubbles on the surface area of 
a sample results in the void volume (V,3) and porosity (n) being somewhat undervalued. 
In a 50 g sample containing about 200 bubbles/cm® and having an average diameter 
of 0.1 mm, a calculation showed that less than 2% of the entire yolume occupied by 
bubbles was involved in the cut. This does not hold if the bubbles are appreciable in 
size. % 

Preliminary experiments were also conducted to check the reliability of the method 
used in calculating the amount of air recovered from an ice sample immersed in 
kerosine. A known volume of air at a known pressure was placed in an air-free, pure, 
single crystal by drilling 1 mm holes into the crystal and capping the air. 

As the air enclosed in these samples was contained in cylindrical cavities, the 
ice-air surface contact area was considerably less than that of natural glacier bubbly 
ice, and, therefore, it was assumed that little if any of the air had time to dissolve in 
the melt water. This was also indicated in the comparison of the ratios of the calculated 
volume of air in the sample to the amount of air collected in the burette, which was 
always within = 0.5% of the amount of air expected. 

Kerosine is a very inhomogeneous liquid and to ensure consistency in the results, 
a large stock was saturated with air and water, and the same batch was used 
throughout the entire investigation, including the field work in Greenland. 

The physical properties of the immersion liquid, 2, 2, 4 trimethylpentane were 
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obtained from data provided by Butkovich (1953). This liquid was chosen as the 
density immersion fluid for its low density and its insolubility in water. The cubical 
expansion coefficient was accurately determined and was found to be 1.07 x 10=4/€. 
Because of the great difference between the expansion coefficients of the liquid and 
ice, it was necessary to take an accurate temperature reading at the time of weighing 
the sample in the liquid. This was done by placing the copper-constantan thermo- 
couple with the junction suspended in the liquid at the same level as the ice sample. 


Ice samples 


The core samples used in this study were obtained in an accumulation area that 
is classified as a dry snow zone. The ice is a highly stressed equigranular poly- 
crystalline aggregate. The grain diameter gradually increases with depth (with 
stratigraphic inversions) and has an average diameter of 1-1.5 cm at 411 m. 

The irregularity in the initial bubble shape and spatial arrangement changes 
with depth and tends to approach sphericity and spatial homogenity. The bubbles 
also gradually decrease in size with depth but are found to be intergranular and 
intragranular with no apparent preference for either position. 


III. EXPERIMENTAL RESULTS 


A. Data obtained 


A continuous depth-density profile was made on the first 120 m of the recovered 
1957 ice core. Standard 500 cc snow tubes were used for density determinations on 
the first 3 m, the remainder was done on the 10 cm diam. core. Below the porous zone 
the bulk densities, of samples between 200-1000 g, were determined in liquid to obtain 
better density values. Precise density measurements were obtained at each level that 
a bubble pressure test was conducted and the values are plotted and shown in the 
figure 2. 

The density values were all corrected to —25.00 C and, as shown, with depth, 
the curve approaches the value 0.92002 g/cm? asymtotically. The insert shows the 
relationship of the portion of the curve studied to the upper snow layers. 

From an analysis of the bubble pressure values (Pg3) it was possible to determine 
the density, and therefore the depth, at which any particular sample became closed 
off (y-) to atmospheric air, by using the following equation: 


where Pg3 = bubble pressure of sample 
€,; = void ratio of the sample 
Pac = atmospheric pressure at close off 
€, = void ratio at close off. 
The void ratio is the ratio of the voids to the total volume of the solid substance 


(pure ice), and is given as 


Yi <p Ys Nis 


é= = — 1 
Ys Ys 
and is related to the porosity by the following expression: 
1—n 
€ = 
n 
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where y; = density of pure bubble free ice 
Ys = density of sample 
n = porosity of sample. 


By plotting the bubble pressures (Pg3) versus the reciprocal of the void ratio 
(1/e3) of each sample tested, a linear relationship is obtained. Taking 0.80 kg/cm? 
as the average ambient pressure at Site 2, a value of 0.828 g/cm® is obtained for the 
average density of the ice at close off. (figure 3) ~ 

In the figure 4, bubble pressure values (Pg3) are plotted against the absolute 
load pressure (6g). The absolute load pressure at a given point is a function of the 
weight of the superincumbent mass and was computed by integrating the depth density 
curve and then adding the ambient atmospheric pressure at Site 2 to levels below the 
zone of zero permeability (a, 70 m). 


Below 150 m the absolute load pressure (Ga) is a linear function of depth and 
is given by 


Oa = 12.50 + 0.092 (h — 150) + Pg 


where Og = absolute load pressure (kg/cm?) 
h = depth in m 
Pg = average ambient atmospheric pressure = 0.80 kg/cm?. 


The core samples from below 150 m are essentially under hydrostatic pressure 
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when they are in situ. The lag between load pressure and bubble pressure is nearly 
constant—on the order of 3-4 kg/cm? on the samples tested immediately. Equilibrium 
is never maintained between the two due to the constant building up of the overlying 
mass. 

The plot suggests a linear relationship between P,3 and og on the samples tested 
immediately after recovery at Site 2. Keeping in mind that bubble pressure is a primary 
function of density and secondarily one of the structures of the ice, the variations 
observed, outside the limits of experimental error, are real and indicate structural 
differences of the samples. However, a slight error in the density of the deeper samples, 
causes a subsequent error in the calculated porosity and appreciably alters the final 
bubble pressure value. 

At several levels, duplicate pressure tests were run on adjacent samples and 
the comparative pressure values always fell within + 5% of each other. Only one test 
was performed at the 360.5 m depth due to the scarcity of usable unfractured core. 
The density of the sample from 360.5 m at t, was 0.91725 g/cm® and the calculated 
porosity 0.301%. 

A total of 41 samples from the 1957 ice cores were tested during June and July 
1957, all within two days of recovery. This was done to eliminate the possibility of 
any physical change before the test, except for the initial elastic relaxation that 
occurred instantaneously when the core was removed from its confining environment. 

No samples were tested for pressure content in the vicinity of 70 m because of 
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the difficulty in obtaining an accurate density determination in the semi-permeable 
core by means of the hydrostatic weighing method. 

Samples from the same horizon, and adjacent to the ones tested at Site 2, were 
tested at the SIPRE Laboratory, Wilmette, Illinois, one year later, in an attempt to 
get a measure of the relaxation. An investigation of the core samples in October 1957, 
at the cold laboratory in Wilmette did not reveal any structural change brought 
about by transportation. 

However, during the series of tests run in June 1958, a noticeable change was 
observed in the samples that came from below 150 m (6g = 13.5 kg/cm?). The samples 
exhibited pressure cracks, manifested as small «Tyndall-like» figures dissecting 
individual bubbles. 

These pressure cracks were found to parallel the basal planes of each individual 
ice crystal in the aggregate and to reflect the orientation of the crystal in the same 
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manner that Tyndall-figures do. The diameter of the pressure cracks is usually 2 to 
4 times the diameter of the bubble that they dissect. They do not extend as sheets, but 
rather as separations, associated with an individual bubble. 

The June 1958 series of bubble pressure tests run on the 1957 ice cores revealed 
a marked change in the density values below 150 m. This is explained by an increase 
in specific volumes of the samples caused by relaxation of the stresses and subsequent 
expansion of the gaseous inclusion. The tests indicate that no air was lost by diffusion. 


B. Discussion of results and conclusions 


(a) A gas analysis of the enclosed air in the ice was done on selected samples 
by means of mass spectroscopy, and revealed a composition similar to today’s 
atmospheric air content. Samples were taken at 10 levels down to 311 m. 

(b) An implication of the gas analysis is that the Site 2 area has been a dry snow 
zone for at least 700 years (a sample from the 311 m depth assuming a constant net 
annual accumulation, is 700 yrs old). If on the other hand, the area were one of 
melting, the melt water would have trickled downward and filled most of the pore 
spaces and, after refreezing, the air content of the bubbles in this new ice would be 
markedly different (Scholander, 1956). This information is substantiated by the 
stratigraphic studies performed on the cores. 

(c-a) Bubble pressure is primarily a function of density, which in turn is a function 
of depth, and secondarily a function of structure and the packing arrangement of the 
grains. 

(c-b) The air bubbles reflect the pressures contained within the ice mass and the 
bubble pressures increase with depth. 

(d) The bubble study showed that the mass of the entrapped gas in the ice is 
preserved since its inclosure within the ice and does not diffuse or migrate. 


IV. Errors 


The maximum absolute error in the density determination is taken as 
15 x 10— g/cm* (see Butkovich, 1953). Using this maximum density error, the 
calculated maximum error in the porosity ranges from 0.2% to 5.4%, the greatest 
maximum error being obtained at the deepest level and the least error near the 
close-off level. This maximum error in porosity is also the maximum error in the 
volume of the voids (V,,) as the value for the volume of the sample (Vs3) is accurately 
obtained. 

The error in the volume of air collected in the burette (Vg,) is the reading error 
of the burette. A special 10 ml burette was used having divisions of 0.05 ml and it 
was possible to interpolate to + 0.02 ml with great accuracy. This makes the 
maximum error in the volume of gas (Vg) 0.5%. 

There is an estimated error in the amount of air dissolved in the melt water, 
perhaps, as high as 30%. This could give a maximum error in the amount of air 
calculated to be contained in the bubbles as much as 5% too high. 

Considering all the various contributions and causes of error, the maximum 
error in the final value of the bubble pressure (Pgs), is estimated to be approximately 77%. 
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Fig. 5. Bubble size and shape (transmitted light). 
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Fig. 7, Pressure Cracks (crossed polaroids) 157 M, 
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APPENDIX I 


Equations 
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APPENDIX II 


Symbols and Constants 


Temperature subscripts: 


ee 


2 = temperature of bubble air in burette, + 0.05C. 

3 = in situ temperature of ice cores = —25.0C. 

Subscripts: 

a ‘= air bw = balance weights 

/. = liquid v = voids 

Ss = sample i = pure, bubble free ice. 
Symbols: 

P, = bubble pressure contained in sample, kg/cm? 

P, = standard pressure = 76.0 cm Hg. 

P, = ambient atmospheric pressure during weighing, cm Hg. 

P, = ambient atmospheric pressure at time of measuring Vg., cm Hg. 
V = volume, cm? 

t = temperature, (C) 


temperature of liquid and air at time of density measurement, +0.05C. 


T = absolute temperature, 273.16 K 


Te Stet T 
Y = density, g/cm’ 
Bio MASS. o 
m’ = vacuum corrected mass, g 
n = porosity = ee 
Yi 
€,. |= -void ratio = eos 
Ys 

h = height of kerosine column, cm 
Constants: 
0.9 = correction factor for atmospheric vapor pressure and relative humidity, 

cm Hg. 
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6B cubical coefficient of expansion for ice, 153 x 10—8/C 
Yaz = 0.0012 g/cm’ 

(8.03 x 10—4h) = head correction for column of kerosine 
Yk = density of kerosine = 0.830 g/cm? 

T; = 248.16°K 

Via 0.92002 g/cm?. 
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DISPOSAL OF: ATOMIC FISSION PRODUCTS IN 
GREENLAND OR ANTARCTIC 


BERNHARD PHILBERTH 


ABSTRACT 


There are accumulated in nuclear energy plants highly radioactive fission pro- 
ducts, which threaten mankind genetually, if, considering the planned scope of nuclear 
energy use, only a small fraction of these products are allowed to escape into the 
atmosphere or open water. It is therefore necessary to set aside byproduct materials 
which contain such fission products, at least until the radioactivity has been suffi- 
ciently reduced by decay to be completely with safety limits. ' 

The possibility of storage of these byproduct materials in the ice masses of 
Greenland or the Antarctic will be considered. These substances would first be loaded 
in bombs and dropped from the air in the vicinity of the highest elevation of inland 
ice masses. Careful thought shows that these ice masses and ice as such, possess 
exactly the properties which one must have for expecially favourable preliminary 
conditions. 

These ice masses behave have high viscosity liquids. There exists at the proposed 
places of disposal no liquid water since they are permanently below the ice point. 
Also by strong shocks of the ice block and destruction of the containers a practically 
complete, tight enclosure by the ice would be reformed. The danger of the escape 
of these products, which exists when disposal is accomplished in the earth, through 
earthquakes etc. and subsequent expulsion by gas or water is not here present. Also 
the danger of spreading through currents or biological uptake upon disposal in the 
‘sea is not present when disposal in ice is made. 

As a result of precipitation these substances will be gradually covered with a 
deeper layer of ice. At the same time they will gradually migrate toward the edges 
of the ice mass. This gradual migration will insure a long storage time in the ice 
and the covering with fresh layers of ice will result in limited diffusion of free material. 
With simplifying assumptions one may estimate ice storage time as a function of 
the initial position, the precipitation and the viscosity of the ice. Further estimations 
may be made of the expected diffusion from damaged ice reservoirs through the 
surface as a function of the precipitation, diffusion constant and the initial depth 
of storage. 

Under the unfayourable conditions of precipitation amounting to 10. cm/year, 
an ice viscosity of 12 . 101% g/cm.sec and a correctness of placement of the highest 
ice elevation of 10% of the horizontal extent of the ice mass, there would result a 
storage time of at least 30.000 years; under favourable conditions this time would 
be much greater. This storage time would be sufficient, since the radiation of the 
extensive number of short lived fission products would have completely subsided 
and only a few long lived products, having a diminished activity would remain. 
These stored substances would also not be simultaneously released but rather would 
be discharged over a period of 104 to 10° years by the glaciers, so that these substances 
could indeed be relatively quickly disposed by sedimentation in the sea with no 
danger of the formation of a high concentration in the free water. 

Under the likewise unfavourable conditions of a precipitation of 10 cm/year, 
a diffusion constant of 10-—* cm?/sec and an initial storage depth of 300 cm, the pro- 
bability of the outward diffusion of a particle, existing free in the ice, is considerable 
smaller than 10—*°. The deep covering up of the bombs by the snow in the middle 
of the ice would therefore be sufficient to prevent diffusion. ~ 

This situations are therefore expecially favourable. 
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FABRICS OF GLACIER AND LABORATORY 
DEFORMED ICE 


GEORGE P. RIGSBY 


INTRODUCTION 


Ice, an optically uniaxial mineral, lends itself readily to universal-stage techniques 
in which the orientation of the optic axis can be easily measured in thin-sections 
and plotted for statistical analysis. Impressive crystal fabrics in glacier ice have 
been found, and a number of perplexing questions are raised as to the mechanics 
of orientation and solid flow. 

Fabric studies were made in the ablation zone of three widely separated temperate 

glaciers, and two polar glaciers. The research was commenced on Emmons Glacier, 
Mount Rainier, Washington, during the summer of 1950 (Rigsby, 1951) and was 
continued during the summer of 1951 on Malaspina Glacier, St. Elias Range, Alaska, 
and the summer of 1952 on Saskatchewan Glacier of the Columbia Icefield, Banff 
National Park, Alberta, Canada. The Emmons and Saskatchewan glaciers are typical 
valley glaciers and the Malaspina is the type specimen of a piedmont ice sheet. 
Investigations were begun on polar glaciers in 1954 on Moltke Glacier and Nunat- 
arssuaq Ice Ramp near Thule, Greenland, and completed in 1955 as ice specimens 
were collected and studied from the tunnel in the Tuto Ice Ramp near Thule, Greenland. 
A total of more than 8000 crystals were measured during this investigation. 
The author started laboratory work on deformation and recrystallization of ice 
in the fall of 1953 at the Snow, Ice and Permafrost Research Establishment of the 
Corps of Engineers, U. S. Army, Wilmette, Illinois, with the deformation of single 
crystals. Later the investigations included bending single crystals and deformation 
of polycrystalline specimens of glacier ice and concluded with recrystallization 
studies of both laboratory-deformed and glacier-deformed specimens of ice. The 
laboratory work was completed during the summer of 1956. 


STRUCTURAL AND CRYSTAL RELATIONS IN GLACIERS 


Glacier ice commonly shows a regular planar structure, usually consisting of 
alternate layers of relatively clear and bubbly ice, frequently 0.5-1 inch wide. Single 
crystals are not restricted to a single layer, and in some temperate glaciers, a single 
crystal may cross several folia. In a few places the planar structure has been observed 
to consist of layers of fine-grained, possibly granulated, ice, alternating with coarser 
grained bubbly ice. Chamberlin and Salisbury (1909, p. 247) called this planar structure 
foliation and attributed it to shearing in moving ice. Most glaciologists since that 
time have followed this terminology. The foliation apparently is related to the stress 
condition in the glacier, although it may not be parallel to the maximum stress 
according to some workers in this field. It appears that the fabric of the glaciers is 
related to the foliation; especially is this relationship clear in polar glaciers. Orien- 
tation of the foliation of all glaciers studied was measured as accurately as possible 
with a Brunton compass. In Greenland the angles were turned and related with known 
directions on the map because of the inaccuracies of a compass in these latitudes. 
The fabric investigations were supplemented by and integrated with studies of the 
megastructures and rates of movement of the ice where it was possible to do so. 
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METHODS AND EQUIPMENT USED 


Universal stage. — A large, three-axis universal stage machined out of biass 
and aluminum was mounted to rotate between two 6-inch polaroids. In the field, 
a cover plate of 1/8 inch acrylic plastic with a l-inch grid of fine wire on one side 
was designed to hold the thin-section in place with the help of two spring clips. 
Under melting conditions, the wires melted into the section enough to prevent slip- 
ping. When orientations were measured in the laboratory where the air temperatures 
could be kept below freezing, the specimen was usually frozen to a piece of glass 
in order to hold it in place on the stage. No hemispheres were used. 

Thin-sections. — Slabs of ice of known orientation and measuring about 
44 x 6 X 4 inches were sawed from firm, clean glacier ice of the temperate glaciers, 
and then brought to the proper thickness by melting with a flat-bottomed cooking 
pan partially filled with warm water. On the polar glaciers vertical cores were taken 
with a hand operated 3-inch core drill and thin-sections made by the melting technique 
at regular intervals. The core was marked before it was broken from place at the 
bottom in order to keep its orientation known. It was found that crystal orientations 
could best be determined in thin-sections about 1 mm thick, although usually it 
was best to start with the section about 1/16 inch thick under melting conditions, 
so that the measuring could be finished before the section began to break up. 

Plotting of data. — Fabric diagrams were made by plotting the optic axes on the 
lower hemisphere of a Schmidt equal-area projection in the conventional manner 
and were oriented so that they represent horizontal sections with north at the top. 
Although some thin-sections were made from vertically cut slabs because of greater 
ease and accuracy in cutting, the diagrams have all been rotated in order to show the 
fabric as if the sections were taken horizontally. In studies of metamorphic rock 
fabrics, the optic axes of 400-500 quartz grains are frequently plotted on one diagram. 
Experience indicates that in most cases the fabrics in glaciers are so strong that 100 
grains will easily reveal the pattern at any one location. One hundred or more grains 
were measured at each location on the Emmons Glacier, except where extremely 
large crystals required numerous sections. On the Malaspina, Saskatchewan and the 
polar glaciers a minimum of 200 crystals per location was possible because the grains 
were smaller, allowing more measurements per thin-section. 


THE TEMPERATE GLACIERS 


Fabric diagrams, made by plotting the orientation of optic axes of ice from eleven 
locations on Emmons Glacier, Mount Rainier, Washington, are shown and located 
in the first slide. Each diagram is made in the horizontal plane, and all are oriented 
in accordance with the map, north at the top. Density concentrations as high as 26 
per cent in | per cent of the area of the Schmidt net were recorded, and many of the 
diagrams have four strong maxima at the corners of a diamond-shaped quadrangle. 
When the poles to the foliation and debris layers were plotted on the fabric diagrams, 
they fell, for the most part, near the centers of the diamonds formed by the four 
maxima. Early in the investigation it was thought that this may indicate the possi- 
bility of other glide planes in ice, but this possibility no longer is considered feasible 
as laboratory experiments indicate no planes at such angles. Also patterns obtained 
after recrystallization of deformed specimens show a tendency toward several 
maxima. 

Slide 2 shows similar diagrams obtained on the Malaspina Glacier in Alaska. 
It will be noticed that three maxima seem to be the rule here rather than four maxima. 

Slide 3 shows three diagrams, one taken on each side and one on the nose of 
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a fold in the ice near the middle of Malaspina Glacier. These folds showed on th: 
surface as dirty bands, usually several tens of feet wide, alternating with bands of 
clean somewhat hummocky ice. This relation was best seen from the air (Slide 4). 
The foliation in the ice does not change direction with the bands around the nose 
of the fold, but passes through parallel to the intersection of its axial plane and the 
glacier surface. One can see that the fabric pattern at the three locations is essentially 
the same. The conclusion drawn here is that the foliation in the Malaspina Glacier 
is caused by shearing movements along closely spaced planes in response to stresses 
developed in the moving ice. The relative movement between adjacent planes might 
be responsible for the folded appearance of the debris layering in the glacier. 

Diagrams from Saskatchewan Glacier in Banff National Park, Alberta are 
shown in the next slide (5). These diagrams do not show preferred orientations 
as strong as those demonstrated on the first two glaciers, but possibly this can be 
explained by more complicated activity as evidenced on the surface by much small 
scale folding and faulting of the foliation. It appears that the stronger patterns are 
in the more extensively metamorphosed and presumably older ice. The foliation in 
this glacier also displays much more granulation in certain layers than was found 
in either the Emmons or Malaspina glaciers, where single crystals extended across 
two or more folia. 


THE POLAR GLACIERS 


The fabric diagrams obtained from 11 stations on the Nuna Ice Ramp, a polar 
glacier in the Nunatarssuaq area, about 50 miles northeast of Thule, Greenland, 
are shown in the next slide (6). At location 1, the density of the points which represent 
the optic axes in the single maximum, exceeds 30 per cent in 1 per cent of the area 
of the projection net. This station was only 875 feet from the edge of the glacier 
in an area of well-developed foliation and undoubtedly in a zone which had been 
subjected to high shear stress. As can be seen, almost every crystal is essentially normal 
to the foliation plane, which makes the glide planes in the ice crystals almost parallel 
to the foliation plane. The grain size was small with approximately 200 crystals in 
one round thin-section three inches in diameter. 


The farther one progresses from the ice edge, the weaker the pattern becomes. 
This can be followed in the diagrams in the following sequence: location 2, 0.5 miles 
from edge of the ice; location 3, 0.9 miles; location 4, 1.3 miles; location 5, 1.6 miles; 
location 6, 2.3 miles; location 7, 3 miles: location 8, 4 miles frem ice edge. It can 
be seen that the pattern gets progressively weiker until !ocation 7 is reached, where 
the orientation appears to be random. The surface ice at this station, only about 
0.5 miles below the firn line, probably has never been deeply buried nor subjected 
to strong shear stresses. Location 8 was above the firn line and also has random 
orientation of crystals, but this was clearly superimposed ice caused by meltwater 
from the last winter’s snow refreezing on the cold ice surface below the snow. 

During the early part of the summer, superimposed ice was found at location 6. 
This was the result of an increase in slope for a short distance, which gave more 
protection from the sun during part of the day. The orientation of this superimposed 
ice (shown as location 6A) is random as at location 8. The deeper coarse-grained 
glacier ice at location 6 was taken in August after the superimposed ice had melted 
away. 

The ice at location 11 was taken only 600 feet south of the edge of First Nunatak 
in a strongly foliated area. The pattern shows the same strongly oriented crystals 
as in other areas of higher shear stress. 
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At locations 1 through’6, the shear couple imposed on the ice in the later stages 
of deformation (deduced from foliation, direction of flow, and location) was probably 
one in which the ice to the east was being thrust over the ice to the west. The ice at 
location 11 was undoubtedly subjected to a shear couple such that the north side 
was held by the nunatak while the south side moved in a westerly direction. 

The ice of the Nuna Ramp flows in a westerly direction into a north-south valley 
500 to 600 feet deep along the western side of the ramp. The ice then flows both 
up-valley to the north and down-valley to the south for a short distance. Two locations 
were established on the northward-flowing part of the glacier about 3/4 mile north 
of the trail. In general the patterns from these locations show the axes of the crystals 
normal to the foliation plane, but there is a clustering of points into several maxima 
similar to those found on the temperate glaciers. 

The fabric of the Moltke Glacier also tends towards several maxima (slide 7). 
The reason for several maxima clustered about the pole to the foliation, but not 
coincident with it, is not known but may be a recrystallization phenomenon. The 
shear couple imposed on the two locations nearest the sides of the Moltke Glacier 
was such that the ice toward the center moved more rapidly toward the ocean, while 
the rock sides tended to hold the ice at its edges. This couple is drawn on these two 
diagrams. 

In 1955 a tunnel was driven about 500 feet into the ice sheet near the Tuto Ramp 
about 13 miles from Thule, Greenland. The end of the tunnel was about 170 feet 
below the surface and cores were taken at regular intervals along the sides and from 
the bottom. In the back part of the tunnel very strong fabrics were encountered 
(slide 8). The strongest pattern yet found by the author was from one section of 
a 3 inch core taken 485 feet back into the tunnel. This section contained 325 crystals 
with a single maximum and 39 per cent of the axes were in 1 per cent of the areas 
of the diagram. Almost 100 per cent of the axes were in about 10 per cent of the 
area. The center of this maximum was almost exactly perpendicular to the foliation 
plane which shows that the basal glide planes of each crystal were parallel to the 
foliation (the most divergent being no more than about 20° to 25°). 


LABORATORY ICE DEFORMATION 


Single crystals. — Experimental laboratory work on the deformation of single 
ice crystals was started in the fall of 1953 at Snow, Ice and Permafrost Research 
Establishment. Apparatus was built to deform the crystals in a shear couple type 
of stress environment, keeping constant the distance between the sides which transmit 
the force. (slide 9). The ice-metal contact was sawtoothed in order to prevent slippage 
end the crystal frozen to the mount with a few drops of ice water. Thick glass was 
placed on each side of the ice in order to see and photograph what was happening 
to the crystal. The specimens in this experiment measured 1} x 4 X 1/8 inches. 

When rectangular pieces of ice were used, the ice began to bend and pull away 
from the saw-toothed sides after only a small amount of deformation. This difficulty was 
mostly eliminated by cutting the crystals in the shape of a parallelogram having 
angles of 60° and 120° and deforming them in the direction which tends to make 
rectangles of the original parallelograms. 

The force for deforming the ice was transmitted to the mount by means of wire 
and weights. The amount of deformation was measured by a linear displacement 
potentiometer which actuated a Brown recording potentiometer to give a chart of 
deformation versus time. 

Uneven distribution of gliding, ie., more movement on some glide planes than 
on others, always occurred which gave a final steplike appearance (Slide 10). Some 
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times most of the differential movement seemed to occur on only 3 or 4 planes while 
other specimens showed a much more even distribution of the active planes. It is 
believed that this variation in active planes from sample to sample caused the wide 
variations in shear strain rate. 

In the most favorable orientation for deformation where the glide planes were 
parallel to the direction of shear, stresses as low as 200 gms/cm? gave shear strain 
rates of 2.35 x 10—®sec—l!. Stresses of 2000 gms/cm2 gave shear strain rates which 
varied between 1.2 x 10—4 and 8.7 x 10—5 sec—! and 3300 gms/cm? gave rates up 
to 1.8 « 10—4 sec —1, 

Ice crystals could be deformed plastically only by gliding on the basal plane and 
by bending in such a way that differential movement could be made along the glide 
planes, similar to bending a stack of papers. The bent crystals rapidly recrystallized 
in the sharpest part of the bend when the temperature was brought near the melting 
point. 


Polycrystalline specimens. — Apparatus was then built to deform polycrys 
talline specimens by a shearing couple similar to that used on the single crystals 
(Slide 11). This equipment was designed to keep a constant volume during deformation, 
and took a piece of ice 4 inches square by 4 inch thick and deformed it into a 
parallelepiped where the two larger faces no longer have right angles. One-inch plate 
glass was used on the sides. Time lapse movies were taken of many of the experi- 
ments which ranged from two to six months. 

Three experiments were completed using an ice specimen made up of sixteen 
1 x 1 x 4 inch blocks of ice frozen together and arranged like a checkerboard 
with known orientations of the «o> axes. At a temperature of approximately —2°C 
100 to 150 pounds of weight was used to deform these specimens which gave a shear 
stress of 50 to 75 pounds per square inch (3515 to 5273 grams/cm?). In 14 to 2 months 
the deformation was completed to the maximum movement of the shear apparatus 
which was about 1| 3/4 inches. During this time new crystals were formed with con- 
siderable migration of grain boundaries. A thin-section of one of these specimens 
gave 135 grains from the original 16 (Slide 12). These were measured with the universal 
stage and the pattern showed a weak maximum parallel to the short diagonal of the 
parallelogram. 

The first specimen deformed in this way was photographed after completion 
of the deformation, then placed in a constant temperature kerosene bath at —0.3°C. 
In three days it was photographed again and many changes in the position of the 
crystal boundaries could be seen. (Slide 13). 

The next experiments on polycrystalline ice were done using a fine grained snow 
ice which, for all practical purposes, had random orientation of the «co» axes. Snow 
was sifted into a container than filled with water at freezing temperature and frozen 
into ice. The ice crystals took on the original random orientation of the snow. A 
smaller apparatus was built which took specimens (before deformation) of 2 x 2 x 3/8 
inches. This apparatus was built exactly like the larger one, but was easier to use 
as it didn’t require such heavy weights. 

As the pattern proved to be weak with just one movement as far as the appa- 
ratus allowed, it was decided to shear it back and forth along the same plane by 
just reversing the shearing couple. After 6 or 7 reversals the specimen was taken — 
out and a thin-section made. The 2 x 2 inch thin-section contained 346 crystals 
which by this time showed quite strong preferred orientation of the «co axes. Here 
two maxima were found, one perpendicular to each of the two shear directions in 
the specimen (approximately 90° to each other) (Slide 14). This was the first strong 
fabric found by the writer in laboratory deformed ice. 


355 


Recrystallization. — As mentioned above, recrystallization of ice deformed in 
the laboratory.moved rapidly when the temperature was raised to the melting point 
or very near it. In bent crystals recrystallization progressed most rapidly at the 
sharpest part of the bend where the lattice had been strained the most and where 
one would expect to find the greatest internal stress on the crystal structure (Slide 16). 
One might say the atoms have been somewhat displaced from their regular locations 
and are in uncomfortable positions in the deformed crystals and recrystallization 
proceeds rapidly at higher temperatures in order to allow them to move into their 
proper relations to one another. Recrystallization after deformation is much retarded 
at lower temperatures and is extremely slow below about —5°C. Below about 
—10°C recrystallization appears to have almost stopped. 

As described earlier the ice from the tunnel in the ice sheet near Thule, Green- 
land showed extremely strong fabric, the highest the author has found. A two inch 
length of the core taken adjacent to the thin-section showing the strongest pattern 
was placed in a sealed jar which in turn was placed in an ice water mixture for over 
a month. The ice water mixture was in a large thermos in a box which was maintained 
between 0°C and 0.5°C, and every week, the ice water was examined and more ice 
added if necessary. 

In addition to an analysis of the thin-section from the end of this core section, 
it was also examined by slightly etching the surface and the same fine grained struc- 
ture as found in the thin-section was seen throughout. After «annealing» this section 
of core for over a month, the specimen was removed and another thin-section made. 
Sixteen large crystals now made up the entire section instead of over 300 as found 
before annealing. These sixteen crystals were oriented on the universal stage, but 
there were too few to reveal any kind of fabric pattern. The spread was much greater 
than even the most divergent of the crystal axes found in the original section from 
the same core of tunnel ice. 

Thus, it is believed that one could not expect the same type of fabric in temperate 
glaciers, where the ice is at the melting point most of the year, as one finds in polar 
glaciers where the ice is below freezing the year around. Ice would be expected to 
recrystallize very rapidly under melting conditions when the crystals are strained as 
they must be at times in flowing glaciers. Consequently, it isn’t surprising to find 
the fabric different in a temperate glacier from that found in a polar glacier, instead, 
considering their temperature perhaps it is surprising that such strong fabrics are 
found in temperate glaciers. There must still be some controlling factor to the pattern 
during recrystallization, and this factor is probably the stress environment under 
which the ice is constantly recrystallizing. 


GLACIAL FLOW 


It is necessary to recognize at least two significant processes promoting glacier 
movement other than «solid flow». One of these, sliding on the base, leaves its 
evidence on the bedrock beneath in the form of grooves, striations and glacial polish. 
The second, and probably the less important, is the actual break and slipping of 
one mass of ice over another (i.e. faulting). Faulting may be important only in the 
upper 100-150 feet of the glacier. Probably the most important type of fault dis- 
placement which promotes downhill movement is thrusting. This is especially obvious 
near the terminus of most glaciers. However, faulting in the crust is merely an expres- 
sion of a more fundamental type of «flow» at depth, and the subject of «solid flow» 
is the principal concern here. 

The following observations should be kept in mind when formulating a theory 
of ice flow: 
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1. There is usually a well-marked foliation in active glacier ice which appears 
to be parallel to the actual direction of movement within the ice. In most glaciers 
the foliation is very strongly developed near the sides and bottom. As mentioned 
earlier, Chamberlin and Salisbury (1909, p. 247) attributed foliation to shearing 
in moving ice. Perutz and Seligman (1939, pp. 347, 356-357), among others, have: 
also related it to differential movement. The conclusion is drawn that the folia are 
metamorphic features developed by flow in the glacier, and that in the glacier, and 
that in general the greater the differential movement the better developed is the 
foliation. 

2. Lattice orientations in glacier ice usually show strong preferred directions. 
In polar glaciers, the «o> axes stand perpendicular or nearly so to the «foliation» 
plane. In temperate glaciers, the several directions (3 or 4) of preferred orientations 
may be the result of having recrystallized in a nearly stress free environment at or 
near the surface of the glacier. These three or four preferred orientations still show 
a relationship to the foliation plane, although it is difficult to ascertain just what 
the control is. 

3. Crystal size increases with temperature and time in glaciers in the inactive 
or stagnate state, whereas the size decreases with increasing strain rates of the more 
active glaciers. 

4. Laboratory experiments show that deformation of polycrystalline ice tends 
to decrease the grain size, but melting temperatures tend to rapidly recrystallize this 
ice which has been deformed, into larger crystals. During deformation of laboratory 
specimens, larger crystals, During deformation of laboratory specimens, large crystals 
have been seen to recrystallize into many smaller ones, while fine grained deformed 
ice (both laboratory deformed ice and fine grained glacier ice) has been annealed 
at the melting temperature into a few large crystals with different orientations from 
the original pattern. 

5. Bands of ice containing many small bubbles recrystallize much more slowly 
at the melting point than clear, bubble free areas. Insufficient time has kept the author 
from discussing the evidence for this phenomena. 

6. There is some evidence that actual granulation of coarser grained ice may 
occur in very active glaciers, expecially near the surface, thereby reducing the grain 
size. 

7. Ice glides very easily on the basal glide plane if stress is added in the proper 
direction, but it is easier to bend the glide planes than to make them slip in partially 
unconfined single crystals as evidenced in several experiments. The bent crystals 
tecrystallize very easily under the proper temperature conditions. 

8. In glaciers, grains do not tend to be longer in one crystallographic direction 
than another, and when long grains are seen there seems to be no preferred orien- 
tation of the long axes. 

9. No evidence of mechanical twinning is seen in the thin-sections of deformed 
or glacier ice. 

10. Strain shadows are rarely seen in thin-sections of temperate glacier ice, but 
are frequently seen-in polar glacier ice and in laboratory deformed specimens. 

11. In-a temperate glacier, ice is deformed and recrystallized at the melting 
temperature, which gives the maximum ionic or molecular mobility. 


CONCLUSIONS 


Ice appears to be very sensitive to shearing forces and the fact that the glide 
planes are found parallel to the foliation in polar glaciers indicates that crystals 
under stress assume a preferred orientation in order to yield most easily to that 
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stress. The strength of the pattern appears to be more or less proportional to the 
strength of the shearing forces imposed on the ice. During recrystallization, the 
orientation patterns due to deformation, may be preserved, but the patterns from 
temperate glaciers indicate that recrystallization under melting conditions probably 
tend to change the strong orientation of crystals from a single maximum with optic 
axes normal to the foliation plane into three or four maxima, none of which may 
coincide exactly with the pole to the foliation plane. Laboratory experiments indicate 
that preferred orientation of crystals may be lost completely when ice is recrystallized 
under melting conditions in a stress free environment, but it is admitted that more 
data is needed before concluding that this is true. 

Nevertheless, it seems safe to conclude that proper orientation of the crystal 
in order to glide on the basal plane is very important in the «flow» of polar glacier 
ice, and that in temperate glaciers, gliding plus recrystallization or continual boun- 
dary migration is important to the flow. 
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OXYGEN-ISOTOPE RATIOS AND GLACIER MOVEMENT * 


ROBERT P. SHARP and SAMUEL EPSTEIN 
California Institute of Technology, Pasadena, California, U.S.A. 


ABSTRACT 


The ratio of the common isotopes of oxygen, 018 to 01%, in snow is influenced 
by the degree of cooling and the amount of condensation experienced by the air 
masses involved and by the temperature at which precipitations occur. Analyses 
of firn from the Saskatchewan Glacier, Canada, and the Greenland Ice Sheet show 
that the individual strata composing an annual firn layer have distinctly different 
oxygen-isotope ratios which reflect: altitude of accumulation, seasonal influences, 
differences among individual storms, and subsequent diagenetic changes. Lower 
precipitation temperatures usuallly yield lower 018/01! ratios. 

Samples of ice taken along a centerline profile on Saskatchewan Glacier from 
the firn limit to the terminus show an irregular trend toward lower 018/01® ratios 
downglacier which is the reverse of the normal precipitation pattern. This could be 
due to the fact that ice at progressively lower positions on the ice tongue originated 
at successively higher sites in the accumulation area. If so, the isotope ratios nicely 
confirm deductions made 60 years ago by Reid concerning flow lines in a valley glacier. 
Isotope ratios in ice samples from a transverse profile 6.75 km above the terminus 
of Saskatchewan Glacier indicate that the marginal ice comes from higher parts of 
the firn area than the center ice. This is partly the result of topographic configuration 
and partly the result of a lower flow velocity and a higher ablation rate in the marginal 
zones. A greater dispersion of isotope ratios in closely spaced samples from marginal 
ice may be due to the steep velocity gradient and greater shear displacements near 
the margin which bring ice masses of distinctly different composition into juxta- 
position. 

Although a high degree of homogenization has been affected in Saskatchewan 
Glacier ice by diagenetic changes in the firn or by processes associated with defor- 
mation and flowage, identification of vestigial sedimentary layering in the glacier 
tongue may be possible in some instances by means of oxygen-isotope analyses. The 
generally higher 018/0!° ratios in the ice tongue of Saskatchewan Glacier compared 
to the firn is as yet an unsolved problem perhaps involving diagenetic changes in 
the firn or alterations associated with flowage. The possibility that they reflect a 
major climatological change during accumulation of the material composing this 
glacier seems unlikely. 

Isotope ratios in ice samples from the Malaspina Glacier, Alaska, confirm 
deductions concerning the constitution and structure of this large piedmont sheet 
made on the basis of earlier field studies. The 01%/0'* ratios show that intensely 
deformed bands of clean and debris-rich ice probably represent original valley glaciers 
and medial moraines from far back in the accumulation area. The ratios also confirm 
that one of the major ice units in the Malaspina consists of material accumulated 
in sedimentary fashion in the large basin of the upper Seward Glacier. ; 

Variations in oxygen-isotope ratios appear to constitute a parameter of consi- 
derable potential value for investigation of glaciers. 


INTRODUCTION 


The ratio of the common isotopes of oxygen, 018 to 01°, in natural water sub- 
stances is known to differ with the origin, history, and temperature of the precipitating 
air masses. Especially important are the range of cooling and the degree of conden- 
sation to which the air masses have been subjected. Snows of high latitudes and high 
altitudes have lower 018/0!® ratios than tropical rainfalls. 

The isotopic composition of snows falling in the accumulation area of a glacier 


(*) Division of Geological Sciences, California Institute of Technology, Contri- 
bution No, 875. 
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will differ from place to place and from time to time for the following reasons: (1) 
The altitudinal effect causes snow falling higher in the accumulation area to have 
a relatively lower 018/01° ratio. Preliminary studies show that the magnitude of this 
effect in terms of per mil variation for each 1000 feet of altitude is 1.8 in Greenland, 
1.7 on the west slope of the Sierra Nevada of California, 1.6 in the Pasadena area 
of California, and 0.6 on the Saskatchewan Glacier, Canada. The last figure may 
not be reliable owing to incomplete sampling. (2) Layers of snow laid down by 
different storms may have 018/01° ratio differences of the order of 10 per mil. This 
occurs partly because the temperature of the storms is different but even more because 
of the previous history of the air masses involved. If they have already suffered a 
great deal of precipitation owing to cooling through a large temperature range, have 
passed through several cycles of warming and cooling, or have p.cked up water 
from the land by evaporation, they will yield precipitation with a relatively low 
018/016 ratio. (3) Seasonal temperature ranges and seasonal differences in storm beha- 
vior can also produce 018/01* ratio variations of about the same order of magnitude. 
These relations and the principles involved are discussed by Epstein and Mayeda 
(1953), Dansgaard (1953, 1954) and Epstein (1956) among others. 

From this it appears that the parent material of a glacier consists of a series of 
snow layers in which the 018/0!* ratio differences may be as large as 10 per mil. Since 
these ratios can be measured with an accuracy of 0.1 per mil., significant differences 
are easily and reliably measured even though their interpretation may be a matter 
of uncertainty. 

If the initial differences.in the snow are not completely destroyed by subsequent 
diagenetic changes in the firn or by metamorphism associated with flow, they should 
serve as natural tracers of considerable value to glaciological studies. Analyses of 
properly selected specimens from a glacier should help define flow lines, provide 
information as to sources of individual ice streams, aid in the identification of sedi- 
mentary layering and other structures within the ice, and give some measure of the 
homogenization or fractionation of isotopes as a function of time, deformation, 
mechanical mixing, vapor or liquid transfer, diffusion, and other conditions or pro- 
cesses. 

It is a common practice among geochemists to express the 018/01® ratio as a 
deviation from the ratio of a standard, in this instance mean ocean water. This 
deviation is defined by the following relation. 


5 fees (sample) 
~ LO018/016 (standard) 


i| x 1000 


Substances with 018/0!® ratios lower than mean sea water have negative 5 values, 
and those with ratios above sea water have positive } values. The absolute values 
of the 018/0/1® ratios cannot be measured with a high degree of accuracy, but diffe- 
rences in deviations of the ratios can be determined with a precision of about 0.1 
per mil. It is for this reason that the measurements are made this way. 

Sampling for the studies reported herein leaves something to be desired. Owing 
to great differences in 01*/01° ratios of the parent material, individual ice samples 
are not particularly meaningful, and closely associated specimens may show consi- 
derable differences. For this reason average values are desirable, and they have been 
calculated wherever possible to facilitate discussions and map presentation. In many 
instances the number of samples represented is too small and the range of values 


too large to give great weight to the averaged figures, but they are the best available 
at present. 


This is essentially a progress report of an exploratory and continuing study, 
and the interpretations offered are of necessity highly speculative, The material is 
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presented in preliminary fashion in order to serve as a guide for investigations by 
others and to stimulate interest in using this promising approach in glacier research. 


OXYGEN-ISOTOPE RATIOS IN FIRN 


Knowledge of isotope relations in firn is a necessary prerequisite to their use 
in the ice tongue of a glacier. More extensive sampling and analyses of firn have 
been made from the Greenland Ice Sheet (Epstein and Benson, 1958), a cold (polar) 
mass, than in the accumulation area of any warm (temperate) glacier where relations 
are undoubtedly different. Samples collected in 1958 from the Blue Glacier of 
Washington (U.S.A.) will help fill this gap when analyzed. 

The stratigraphic succession and oxygen-isotope relations at two sites in the 
firn of Saskatchewan Glacier, as sampled in 1954, are depicted in Figure 1. Pit A 


Pit A Pit B Svalue 
value 0'%i6 : 
hee ee, re 0 pa "IB New (July) snow 


“—— -195 Firn 


" - -217 Coarse porous firn 
20.9 Firn 


25 cl ex ; 25 fii wuignionninigy 
Pe ol Sarde ag ee Petes 1. t= =19.0 Porous firn 


fmm 25.4 Ice Lens 


504. ° PBR . x =228 Firn -206 Porous firn 


- b= -23,7 Firn 


Porous firn 
f— -22.6 Firn 
E tere -243 Ice lens : 
Ss) Sagt = LAPIN, FTE Hard firn 
BANE eG UAH al a) od Sia ood hte 
L232 iD E Ey Hard firn 
ra (Ss) 
be * 
8 c Hard firn 
; = Hard firn 
| Woater-soaked firn 2 
(not sampled) Reree 
Hard firn 
Hard firn 


Firn with ice lenses 


Glacier ice and glands 


Firn with ice lenses 
and glands 


Firn with ice lenses 
and glands 


Firn with ice lenses 
and glands 


EXPLANATION 


h firn 
M@™ ice layer or lens Very hard dry fir 


tui Teed firn : 
Very hard dry firn 


Fig. 1 — Columnar sections through firn exposed in Pit A at 2440 meters and Pit 
B at 2600 meters on Saskatchewan Glacier in July 1954, 
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Fig. 2— Map of Saskatchewan Glacier 
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at 2440 meters elevation was about at the normal firn limit position, but when sampled 
on 18 July, 1954, 1.8 meters of firn still remained on the ice owing to an exceptionally 
wet winter and an abnormally cool spring. The lower 0.6 meter of the section was 
not sampled, being water-soaked. Pit B was at approximately 2600 meter elevation 
well up in the accumulation area of Saskatchewan Glacier (Fig. 2). The 2.5 meters 
of section sampled unfortunately may not have included the entire 1953/54 annual 
firn layer. 

Data from these pits, as summarized in Fig. 1, indicate the following. Large 
differences in oxygen-isotope ratios exist between the various individual strata of 
an annual firn layer. In the examples studied the range of differences in 8 values is 
greater at the higher elevation, 10.1 compared with 5.9, and the average 018/016 
ratio there is about 0.3 per mil lower. The differences between individual strata 
represent variations in the temperature and history of individual snow storms, and 
the total range of differences expresses in part the influences of seasonal temperature 
change. The lower values at the higher elevation are due to the lower temperature 
of precipitation. 

Firn undergoes diagenetic changes which undoubtedly alter the original isotope 
relations. However, on Saskatchewan Glacier these changes, involving largely the 
refreezing of percolating meltwater, had not obscured differences between various 
layers, at least within the first year. The nature of further changes in the firn during 
subsequent years has not yet been investigated, and the total effect of the diagenesis 
converting firn to glacier ice is not yet known. Diagenetic changes should be smaller 
in cold firn, and studies in Greenland by Epstein and Benson (1958) will ultimately 
provide a basis for evaluating this expectation. Their work clearly demonstrates a 
variation of isotope ratios that reflects seasonal temperature change and provides 
an independent identification of annual firn layers. Such data should be extremely 
useful in areas where annual layers cannot be recognized on other bases. 


OXYGEN-ISOTOPE RATIOS IN ICE OF THE SASKATCHEWAN GLACIER 


Saskatchewan Glacier is the largest outlet of the Columbia Ice Field in the 
Rocky Mountains of western Canada (117° W. Long., 52° 08’ N. Lat.). This geome- 
trically simple ice tongue with a single attached tributary extends roughly 8.1 km. 
from the firn limit at about 2440 meters to a terminus at 1800 meters elevation. The 
extensive accumulation area, a part of the Columbia Ice Field, reaches a maximum 
altitude of 3440 meters,. 

In 1953 a series of ice samples was collected at sites along a centerline profile 
of Saskatchewan Glacier from a little below the firn limit to the terminus. The analyses 
of these specimens and supplementary data from samples collected in 1954 are shown 
in Figure 2. Although the variation in isotope ratios along this profile is irregular, 
there is a distinct trend toward lower 5 values progressively downglacier. This can 
be interpreted as indicating that ice at successively lower sites on the glacier tongue 
came from successively higher positions in the accumulation area. Reid (1896, p. 
919) long ago deduced an arrangement of flow lines in a valley glacier (Fig. 3) which 
serve just this function. The oxygen-isotope ratios appear to confirm his deductions, 

Ice samples from various parts of the glacier tongue all have higher 3 values 
(average = —20) than the 1953/54 firn layer (average = —23). This difference suggests 
that diagenetic changes occurring in the conversion of snow to glacier ice and perhaps 
subsequent changes experienced by the ice during flowage lead to an increase in 
the 018/01 ratio. 

One means of producing this change would be the freezing within firn of water 
with a relatively higher 018/0!® ratio which has percolated down from the surface. 
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Such water can be supplied by rain or the melting of late spring and summer snows, 
all of which have more 018 than the underlying cold winter snow. Whether or not 
this process alone is adequate to produce the observed difference between firn and 
glacier ice remains to be determined by analyses of samples from deeper in the 
accumulation area of the Saskatchewan or some other temperate glacier. 


Accumulation 


Firn limit 


Ablajion 


Fig. 3 — Diagrammatic sketch of flowlines in a valley glacier as deduced by Reid 
(1896, p. 919). 


Analyses of ice in the glacier tongue (Fig. 2) do not suggest that the process of 
flow produces an enrichment of 01%, indeed just the reverse may have occurred. The 
possibility that the ice now composing the tongue of Saskatchewan Glacier accumu- 
lated under a warmer climatic environment than the present is worth consideration. 
However, several relations, especially the fact that ice with the highest 018/01® ratio 
(8 = —16.4) is closest to the firn limit and hence only a few years old, suggest that 
climatological change is not the correct explanation. A good deal more sampling 
and analysis will be needed to solve this enigma. 

A series of ice samples was taken in 1954 at sites distributed along a profile 
extending transversely across Saskatchewan Glacier about 6.75 km above its terminus 
(Table 1 and Figure 2). On this profile, ice composing the north-side tributary had 
the lowest average 5 value (—23.1). This is consistent with the steep descent of the 
tributary stream from a relatively high accumulation area. Ice composing the trunk 
glacier descends more gradually and that part of it now exposed at the surface along 
the profile line came from a lower part of the accumulation area. 

Other influences may also bear on this relation, for ice within the trunk glacier 
has lower 5} values near the margins than in the center. This can be due to a. combi+ 
nation of topographic configuration of the accumulation basin, rates of ablation, 
and velocity of flow. The shape of the accumulation basin is such that the marginal 
ice comes largely from steep high slopes and, at the profile location, represents 
material that accumulated at relatively higher positions than the central ice. Ablation 
rates are also higher in the marginal zones (Meier, 1957, p. 42), and this, plus the 
slower rate of movement near the margins, means that marginal ice has been subjected 
to melting for a longer time and at a higher rate. Because of this greater melting, 
marginal ice now at the surface came from deeper in ihe glacier and hence from 
higher in the accumulation area, Thus, it should have a lower 018/016 ratio, 
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FABEE 1 


Oxygen-Isotope Ratios of Ice Samples from a Transverse Profile on Saskatchewan 
Glacier 
ar a a a ee Se IE Uy i Vers ee PLN pe NG 


Location of Samples 5 Values 018/015 Average 

In north-side tributary ice stream, 60 meters north — 26.5 

of medial moraine, samples 2 meters apart N to S, — 20.4 — 23.1 

from depth of 20 to 30 cm. — 22.5 

In main ice stream, 60 meters south of medial — 20.8 

moraine, samples 1 meter apart N to S, from — 20.8 — 20.7 

depth of 20 to 30 cm. — 20.4 
— 20.6 

In main ice stream, near flow-centerline of glacier, — 19.4 \ 

samples | meter apart, depth 15 cm. — 19.7 | — 19.4 
— 19.2 

In main ice stream, about 270 meters from south — 21.8 

edge of glacier, samples 1 meter apart, depth 15 — 19.5 — 20.3 

to 20 cm. — 19.5 

In main ice stream, about 25 meters from south — 20.5 

edge of glacier, 1 meter apart, depth 15 cm. = 20.5 — 20.9 
— 21.7 


The greatest differences in isotope ratios among individual samples from single 
sites on the transverse profile are in the marginal zones (Table 1). The marginal ice 
has the highest flow-velocity gradient (Meier, 1957, p. 49, 102), and well-developed 
foliation in these zones suggests considerable shearing. Perhaps, these shear dis- 
placements bring ice masses with markedly different isotope ratios into juxtaposition. 

The accuracy with which oxygen-isotope ratios in snow, firn, and ice can be 
measured suggests that ratio differences should be useful in distinguishing relatively 
small structural units within glaciers. For example, they might aid in the identi- 
fication of vestigial sedimentary layers in glacier ice inherited from the firn, especially 
in view of the originally great oxygen-isotope differences displayed by firn strata 
(Fig. 1). Results from the Saskatchewan Glacier are as yet not conclusive. In one 
instance it appears that such an identification can be made but in others not. 

Analyses of a series of closely spaced samples of well-foliated ice on Saskatchewan 
Glacier about 1.2 km. above its terminus (Table 2) suggests that this particular mass 
of ice, at least, has undergone a high degree of homogenization. The range in 8 values 
for 9 samples distributed along a 2-meter travese is only 0.5 (—20.1 to —20.6).Whether 
this is the result primarily of diagenetic changes in the firn, of mixing during flowage, 
or the work of some time-dependent process is not known. A tendency toward 
greater homogenization with increasing distance below the firn limit suggests that 
diagenetic changes in the firn are not the sole cause. If they were, vestigial sedimentary 
stratification in the ice would not be recognizable on the basis of isotope relations. 
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The possibility of homogenization by mechanical mixing during flow on any but 
a very limited scale seems unlikely, but changes of state and transfer of liquid Ol 
vapor during flow may occur. If they contribute to homogenization in any uegree, 
the role of such processes in glacier flowage may have been too greatly discounted 
in recent years. A possibly important but unevaluated influence is diffusion which 
given sufficient time might bring ice masses of limited size to essentially a uniform 
isotopic composition. 


TABLE 2 


Oxygen-Isotope Relations in Closely Adjacent Samples of Well-Foliated Ice 


OO 


Sample No. 5 Value (018/018) 
1 — 20.5 
la — 20.6 
2D — 20.5 
3 — 20.3 
4 — 20.1 
5 20,3 
6 — 20.4 
of m — 20.4 
8 — 20.2 


Average — 20.4 


Location is near centerline of Saskatchewan Glacier about 1.2 km. above ter- 
minus (Fig. 2). Samples collected July ‘26, 1954 with a 20 to 25 cm separation from 
N to S along a 2 meter traverse perpendicular to the strike of well-developed foliation. 
Samples from depth of 10 to 15 cm except for la which is at same spot as sample 
1 but at a depth of 35 cm. 


ISOTOPE RATIOS IN MALASPINA GLACIER 


Malaspina Glacier is a piedmont ice sheet covering 2180 square kilometers of 
the flat coastal foreland of southern Alaska. About 70 per cent by area of its ice 
is supplied by the Seward Glacier, and the other 30 per cent come from other glaciers 
flowing down valleys on the south slope of the St. Elias Mountains. Snows that feed 
the Malaspina accumulate between elevations of roughly 840 and 5900 meters. Samples 
of ice for oxygen-isotope analyses were collected along a traverse from the center 
of the Malaspina to its southeastern edge (Fig. 4). 

Earlier studies (Sharp, 1958) led to the deduction that the part of the Malaspina 
fed by Seward Glacier consists principally of 4 parts (A-D, Fig. 4). The samples 
collected came only from parts A and B. Part B supposedly represents a sedimentary 
accumulation formed in the basin of upper Seward Glacier at elevations of 1530 
to 2140 meters. Part A represents ice streams that flowed from valleys on the high 
slopes surrounding this basin, mostly from 2150 to 5900 meters in altitude. Part A 
is exposed in the outer marginal zone of the Malaspina only because the overlying 
blanket of B has been removed by ablation. If these deductions are correct, A should 
have a lower average 01*/!® ratio than B. This proves to be the case, at least for the 
few analyses made, the average 5 being —21.6 for A and —20.8 for B. 


366 


LOWER SEWARD 
GLACIER 


Z 


7-~-—--- 


zs Medial moraine 


y a? 24 
~20.4 =8 values of Ce ratio . 6 ele 18 


Approximate scale in km. 


Fig. 4 — Map of Malaspina Glacier showing principal units and oxygen-isotop® 
ratios. A — consists of ice streams from high valleys and slopes of central St. 
Elias Mountains. B — represents material that accumulated in upper Seward 
basin. C — material that accumulated on surface of lower Seward Glacier. D — ice 
supplied by tributaries of lower Seward Glacier. 


Unit A is severely deformed and independent confirmation is needed for the 
interpretation that the bands of clean ice and the intervening septa of debris-rich 
ice composing it represent valley glaciers and medial moraines respectively. Ice samples 
taken from opposite sides of the debris-rich septa (Fig. 4) have distinctly different 
isotope ratios which suggests that the bands of ice in Part A represent individual 
valley glaciers fed by accumulation areas lying at different altitudes. 


Oxygen-isotope ratios thus afford confirmation of compositional and structural 
relations in the Malaspina Glacier deduced on the basis of other evidence. 


CONCLUSIONS 


Preliminary data suggest that oxygen-isotope ratios constitute a parameter of 
considerable potential value for glaciological research and one certainly worthy of 
more study and investigation. Until the basic relations are better defined, anyone 
interested in using 018/01° ratios in glaciological investigations will do well to focus 
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attention on specific problems well-defined by field studies. Analyses of a few mis- 
cellaneous grab samples from a glacier will be meaningless. 

Unfortunately, oxygen-isotope analyses require a considerable laboratory facility 
in the way of preparation lines, mass spectrometers, and experienced technical 
personnel. Once these facilities have been established, the analyses are neither parti- 
cularly difficult nor expensive. It is to be hoped that a number of geochemical labora- 
tories throughout the world will eventually cooperate with field glaciologists in attacks 
on various glacier relations by means of 018/015 ratios. Some of the following problems 
appear worthy of study: 

1. Investigations should be made of the degree and nature of changes in isotope 
ratios produced by the diagenetic changes which convert snow to glacier ice in the 
accumulation area. This can best be done by analyses of samples from deep pits or 
bore holes that extend through a number of annual firn layers. Such studies should 
be made in both warm (temperate) and cold (polar) glaciers, for the degree and nature 
of isotopic change may be considerably different in these environments. A repeated, 
year to year sampling and analysis of a particular firn stratum or a series of strata 
as they become more deeply buried in the accumulation area would be especially 
interesting. Close attention should be paid to .he effects of meltwater refreezing on 
the isotopic composition, especially by analysis of samples of ice layers, lenses and 
glands in the firn wherever such features exist. 

2. The effect of altitude on the mean isotopic composition of a single annual 
firn layer should be determined by analyses of a series of samples extending com- 
pletely through such a layer at a number of sites ranging from the firn limit to as 
high as possible in the accumulation area. 

3. The degree of homogenization that occurs in ice once it moves below the 
firn limit should be investigated. The influence or role of flowage and of such para- 
meters as temperature and time should be studied. If a time-dependent change in 
oxygen-isotope ratios can be demonstrated, its value for chronological determina- 
tions is obvious. j 

4. The use and reliability of 018/0'® ratios in the identification of small-scale 
structures in glacier ice such as vestigial sedimentary layering or secondary foliation 
(banding) should be looked into further. 

5. The longitudinal and transverse difference in isotope ratios in ice tongues 
should be more thoroughly explored, for the preliminary data reported in this article 
are too scanty to provide a firm basis for conclusions. 

6. An excellent program would be one comparing isotope ratios in corres- 
ponding parts of a small warm valley glacier and a similar cold glacier. The contrasts 
may be considerable, and generalization derived, from the warm type would 
probably not be applicable to a cold glacier. 

Once the various basic relations and behaviors of oxygen isotopes in snow, 
firn and glacier ice have been determined, 018/01 ratios should find wide use in study 
of many glaciological problems including flow. This is a promising frontier of research, 
but for the present, analyses should be made only of samples the nature and signi- 
ficance of which are well defined by field studies. 
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PRESENTATION 
D’UNE METHODE ELECTRO-ACOUSTIQUE ORIGINALE 
POUR L’ETUDE DU MECANISME DE L’ECOULEMENT 
ET DES DEFORMATIONS DE LA GLACE 
SUR L’EPAISSEUR D’UN GLACIER 


M. M. ROLLAND MILLECAMPS ET MAURICE LAFARGUE 
(C.N.R.S., Collége de France, Paris) 


En 1954, j’appliquais a. une cadence accélérée les méthodes de la Photogram- 
métrie terrestre a l’étude des mouvements superficiels d’un trongon de la Mer de 
Glace (massif du Mont Blanc). Ayant établi sur la rive gauche, en amont du Monten- 
vers, une base photogrammétrique grossiérement paralléle au glacier a environ 200 
métres au-dessus de son niveau moyen, et rigoureusement définie par les axes verticaux 
de 2 piliers de béton armé ancrés dans le rocher et destinés a recevoir les photo- 
théodolites, j’ai pris pendant 52 jours consécutifs a la cadence d’un couple toutes 
les 6 heures des photographies du trongon couvert par le champ stéréoscopique. 
Un réglage optique délicat des chambres de prises de vues Zeiss C3/b (7) permet, 
par visées réciproques, de rendre Jes axes optiques des appareils paralléles entre 
eux et, soit perpendiculaires 4 la base photogrammétrique, soit inclinés d’une certaine 
valeur sur celle-ci suivant le besoin, opération réalisée a 2 secondes d’arc prés. Dans 
ces conditions, tout se passe comme si les chambres de prises de vues étaient instal- 
lées d’une fagon immuable durant toute la campagne. 

A la restitution des couples stéréoscopiques, on trouve alors entre 2 couples 
pris a 6 heures d’intervalle et sur les clichés eux-mémes une variation des coordonnées 
des points de la surface du troncon de glacier étudié. 

Outre les grandes lois générales de l’écoulement déja connues et qui se sont 
trouvées en quelque sorte revérifiées, j’ai ainsi donné un aspect du micromouvement 
superficiel (*) : 

a) Chaque point de la surface du soncon considéré est animé d’un mouvement 
sinueux, d’aspect erratique; 

b) Ces petits déplacements sont de l’ordre du centimétre/heure dans l’axe du 
glacier 1’été; 

c) Leur étude indique que le mouvement général de la glace est saccadé, pulsa- 
toire presque; on a méme enregistré des retours en arriére momentanés d’amplitude 
2 a 3 fois plus grande que les erreurs d’expérience tolérées, retours exécutés par 
certains points seulement du secteur tandis que d’autres avancaient ou stationnaient 
pendant le méme intervalle de temps. Enfin, on a noté également des mouvements 
superficiels d’aspect tourbillonnaire. 

Ces mesures et études éxécutées également en 1956 n’ont fait qu’aviver mon 
désir de voir de quelle maniére la glace s’écoule 4 mesure que l’on considére des 
couches de plus en plus profondes dans le glacier. 

De telles recherches ont déja été effectuées dans plusieurs pays depuis un certain 
nombre d’années. Mais les méthodes utilisées se sont ramenées 4 ma connaissance 
a creuser dans la masse du glacier une galerie dont on étudie les déformations méca- 
niques. Or, le fait de creuser cette galerie modifie dans le volume de glace considéré 


(*) matériel aimablement prété par 1’I1.G.N. Paris. 
(@). G.R.. Ac. Sc. T 242, 1956, p..159' — 397 = 803: 
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Péquilibre physique du milieu. L’introduction d’air et surtout l’impossibilité d’em- 
pécher une arrivée de chaleur modifient I’équilibre thermique et changent les conditions 
de la fusion; l’existence méme ‘de la cavité fait varier la répartition des différentes 
tensions qui existent au sein du volume de glace expérimenté, de telle sorte que’ les 
déformations et l’écoulement de ce volume se trouvent perturbés. Seule, l’expérience 
de SELIGMAN, PERUTZ et ROCH entre 1948 et 1950 sur le névé du Jungfraujoch se 
rapprochait, a mon avis, des conditions d’étude idéales. Mais elle n’a porté que sur 
un néve et d’autre part l’on pourrait incriminer la résistance mécanique offerte par 
le tube aux poussées du milieu. 

M’inspirant de cette expérience, tout en m’imposant d’éliminer les facteurs de 
perturbation dont je viens de citer les principaux, j’ai repris l’idée d’enfouir dans 
le glacier d’une facon définitive des témoins dont je suivrais la marche depuis la 
surface. 

Pour avoir une idée exacte des modalités de la déformation et de 1’écoulement 
de la glace suivant l’épaisseur du glacier, il y avait lieu de respecter les conditions 
suivantes, a mon avis fondamentales: 

1°) Enfouir des témoins aussi petits que possible, pour qu’ils constituent des 
points, au sens géométrique du mot, par rapport au glacier et tels que, tout en 
s’incorporant a la masse de glace, ils ne produisent par eux-mémes aucune pertur- 
bation du milieu. 

2°) Opérer de telle maniére que les trous utilisés pour cette installation disparais- 
sent en un minimum de temps. 

3°) Pouvoir suivre de l’extérieur du glacier et avec le maximum de précision 
tous les déplacements relatifs et absolus de ces témoins. 

4°) Opérer enfin sur toute ou presque toute l’épaisseur du glacier pour que 
Vexpérience soit rentable. 

Aprés plusieurs tentatives infructueuses (traceurs radioactifs entre autres), j’ai 
voulu mettre a profit les ultra-sons que certains avaient-cherché 4a utiliser pour 
effectuer des sondages de glacier, et je me suis alors associé le concours de M. Maurice 
LAFARGUE, Ingénieur Electronicien, qui présente cette note en collaboration avec 
moi. 

L’idée de manceuvre a été la suivante: a) voir par nous-mémes, avec un appa- 
reillage trés général, les conditions exactes dans lesquelles les ultra-sons peuvent se 
propager dans la glace de glacier, la ou les fréquences valables, la portée des signaux 
émis, c’est-a-dire leur absorption par la glace. b) a la lueur de ces premiéres investi- 
gations, construire et adapter un matériel spécifique destiné aux mesures définitives. 

En Mai 1957, opérant toujours sur la Mer de Glace, M. LAFARGUE et moi avons 
utilisé comme émetteurs-récepteurs d’ultra-sons des céramiques piézo-électriques au 
titanate de baryum modulées par un générateur approprié qui fournit des impulsions 
de rendement énergétique voisin de 10% et de période réglable depuis I jusqu’a 
15 millisecondes. (*) Ces céramiques étaient placées dans un montage assurant Visole- 
ment électrique et acoustique de l’une des faces. En effet, ’expérience montre qu’un 
tel défaut d’isolement électrique donne un bruit de fond important dont l’origine 
n’est pas acoustique mais peut provenir des courants électriques erratiques de la 
glace. Un bon rendement exige aussi l’isolement acoustique. Ces céramiques, ainsi 
équipées, pouvaient étre disposées a des profondeurs variables dans des forages de 
trés faible diamétre remplis d’eau, et, au besoin, changer d’orientation. Dans ces 
conditions, cette premiére expérimentation nous a permis de réaliser les observations 
suivantes: 

1) Dés que l’on immerge une céramique réceptrice, il apparait un bruit de 
fond nettement supérieur au bruit de fond thermique de l’amplificateur. Mais ce 


(3) C.R. Ac. Sc. T 244, p. 2824-27, séance du 3/6/57. 
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bruit est beaucoup plus faible que celui dont l’origine parait ¢tre « tellurique ». 
Si l’on sort la céramique de l’eau, ce bruit disparait : il doit done étre d’origine acous- 
tique. L’examen oscilloscopique avec balayage rapide paraissait confirmer cette 
hypothése, malgré la difficulté d’observation qu’entraine le caractére forcément 
erratique de ces signaux étrangers a ceux que nous émettions. Ce phénomeéne a été 
enregistré a des niveaux plus ou moins élevés sur les différentes fréquences essayées. 
Depuis, l’expérience a confirmé que nos céramiques répondent bien par des oscillations 
sur leur fréquence propre aux bruits internes du glacier. 

2) Nous avons également noté que les céramiques répondent par des oscillations 
électriques correspondant a leurs fréquences propres mécaniques, a des ondes de 
choc acoustiques qui se propagent dans le glacier. En particulier, nous avons obtenu 
des réponses a des bruits de pas ou des chiites de corps sur le glacier par exemple. 

3) En ‘ce qui concerne la portée des signaux, (propagation des ultra-sons dans 
le glacier), nous avons noté qu’elle diminue dans la proportion de 15 a 1 lorsqu’on 
utilise des fréquences croissant de 65 a 500 kHz/sec. Si l’on tient compte de la direc- 
tivité de l’émission et-des puissances mises en jeu lors de cette premiére expérimen- 
tation, l’absorption des ultra-sons de fréquence 65 kHz/s est voisine de 3 dB/m, 
absorption élevée qui explique les mécomptes enregistrés par certaines personnes 
lors de tentatives de sondages précis. 

Enfin, nous avons pu localiser la valeur de la vitesse de propagation de ces ultra- 
sons dans la glace de glacier entre 3000 et 3500 m/s, vitesse intermédiaire entre celle 
du son dans l’eau et celle du son dans la glace artificielle. Il est a noter que si les 
impulsions que nous recevions n’étaient que peu ou pas déformées, on recevait souvent 
par contre plusieurs trains d’implusions qui semblaient dis a des chemins différents 
suivis par les ultrasons a l’intérieur du glacier. Un changement volontaire de |’orien- 
tation des céramiques émettrice ou réceptrice a permis de renforcer tel ou tel train 
d’impulsions, c’est-a-dire finalement de détecter une fissure dont nous avons ensuite 
vérifié l’existence en creusant. 

Ces premiéres données montrant qu’on pouvait dés lors « ausculter » un glacier 
par un procédé ultra-acoustique approprié, nous avons mis au point un appareillage 
perfectionné qui a fonctionné durant les mois d’Aoait, Septembre et Octobre 1957, 
ainsi que Avril, Mai, et Juin 58 sur la Mer de Glace comme nous le décrivons main- 
tenant. 

Nous nous proposions d’étudier les déformations de la glace dans la masse 
méme du glacier : j'ai pensé que le moyen le meilleur en méme temps que le plus 
concret serait de constituer au sein du glacier une sorte de réseau simple dont chaque 
neeud serait représenté par une céramique. En mesurant avec précision toutes les 
variations de distance entre céramiques en. fonction du temps, nous aurions ainsi 
immédiatement des informations inédites sur le~mode d’écoulement de la glace 
sans que l’expérience ne perturbe ce dernier. 

Dans ce but, (*) 4 trous de 140 m de profondeur et de 8 cm de diamétre ont 
été forés au milieu du glacier et 4 l'aplomb du Montenvers, délimitant un prisme de 
glace initialement vertical et 4 base carrée de 10 m de c6té. 56 céramiques y ont été 
installées de telle mani¢re qu’elles soient immédiatement et définitivement ancrées 
dans la glace, a raison d’une tous les 10 m de profondeur a partir de la surface, et 
ceci dans chacun des 4 trous. Des cables coaxiaux repérés, recouverts extérieurement 
d’une gaine plastique sur laquelle la glace ne fait pratiquement pas prise (c’est-a-dire 
des cables qui ne sont jamais tendus) peuvent connecter a la demande une ou plusieurs 
céramiques a l’appareillage électronique de surface convenablement isolé et installé 
sur un plancher a l’intérieur d’une grande tente implantée sur le glacier. 

L’expérience consiste 4 mesurer avec précision les temps de transit d’un signal 


(I) C.R. Ac. Sc. T 246 p. 970-973, séance du 10/2/58. 
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ultra-acoustique allant d’une céramique prise comme émetteur a plusieurs autres 
prises comme récepteurs, et ceci 4 cadence réguliére dans le temps (toutes le 24, 12% 
6 heures ou méme toutes les heures). Ce temps de propagation permet de connaitre 
les ‘distances qui séparent les céramiques et les variations de ces distances, ceci sans 
perturbation du milieu. La vitesse des signaux qui est connue au départ avec une 
certaine approximation et que nous pensions légérement variable avec la profondeur 
peut €tre dans le calcul, soit éliminée par des mesures relatives, soit redéterminée 
expérimentalement et mathématiquement en utilisant la propriété géométrique sui- 
vante des points de l’espace : si les distances a, b, c, d’un point 0 a 3 points connus 
et non alignés de l’espace A, B, C, sont connues, la position du point 0 est connue 
a une symétrie prés (incertitude qu’on élimine facilement dans notre cas). Si la dis- 
tance du point 0 a un 4&me point connu D non situé dans le plan ABC est mesurée 
et ensuite calculée, les deux résultats doivent concorder; sinon, la valeur-paramétre 
qui a servi a calculer les distances est a reconsidérer. Dans notre cas, ce paramétre 
est la vitesse de propagation des signaux, dont la valeur est redéfinie pour chaque 
étage de 10 m. 
De plus, l’expérience peut encore étre réalisée lorsque aucune distance n’est 
connue avec précision, pourvu que l’ensemble soit connu approximativement. 
E Prenons pour référence un tri¢dre Oxyz ayant son origine placée sur une céra- 
mique. Soit : 


1, 2, 3, ... les numéros des céramiques voisines, 
(%1 V1 Z1),(%2 Ve Z2), .-- les coordonnées de ces céramiques, 
d,, dz, ds, ... les distances a l’origine des céramiques, 
ti, to, ty, .-. les temps mesurés correspondants, 
dy, et ty. les distance et temps entre 1 et 2, etc... 
c la vitesse de propagation au niveau de 0. 
Ona: 
xp + Yt + 27 (ct)? = 0 
x3 ni Vs aC z% (ct)? = 0 
(%2— X14)? + (2 V1)? + (Ze Z1)? (cty2)? = 0 


soit 3 équations, 7 inconnues, 2 distances de 0. 

D’une facgon générale, on peut montrer que si on mesure vn distances a partic 
de 0, on obtient 3” + 1 inconnues et 1 + 2 + 3 + ... + n équations, soit un rapport 
(nombre d’équations)/(nombre d’inconnues qui croit avec n jusqu’a dépasser |’unité. 
Par exemple, pour m = 6, on a 21 équations et 19 inconnues. Lorsqu’on obtient 
plusieurs solutions pour une inconnue, la connaissance approximative que nous 
en avons toujours permet de lever |’incertitude. 

Expérimentalement, on mesure des temps de transit relativement courts si l’onde 
s’est propagée dans la glace, beaucoup plus longs (sensiblement 2,5 fois) pour les 
ondes qui se sont propagées dans |’eau qui remplit un trou au début de l’expérience. 
Dans un cas particulier, nous avons trouvé a 60 métres de profondeur des temps 
respectifs de 3.293 et 7.741 -- 3 microsecondes. 

Ces complications sont un inconvénient de la méthode, mais il n’est pas possible, 
a notre connaissance, d’utiliser des signaux autres qu’acoustiques. Les ondes hert- 
ziennes en particulier ne donneraient que des résultats fantaisistes, la glace étant une 
sorte de’ semi-conducteur avec plus ou moins d’impuretés. Incidemment en effet, 
nous avons pu constater des variation aléatoires et sans rapport direct avec les dis- 
tances, allant jusqu’a 20 microsecondes dans le temps de propagation des ondes 
hertziennes d’une céramique a I|’autre, ‘ 
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PRINCIPE DE L’APPAREILLAGE ELECTRONIQUE 


Les signaux émis et recus sont enregistrés au moyen d’une caméra 35 m/m a 
déroulement rapide et continu (4 a 12 m/sec) que nous avons construite nous-mémes. 
Cette caméra filme un ensemble de 11 spots trés lumineux de 11 tubes cathodiques 
alimentés sous 6.000 volts dont on supprime temporairement le balayage horizontal, 
remplacé par le déroulement du film. L’utilisation de chronométres électroniques 
classiques (qui aurait évité la lourdeur du dépouillement) s’était révélée en effet 
impossible aprés les essais précédents pour diverses raisons, dont les échos, les 
caractéristiques des céramiques, la forme des signaux sismiques éventuellement 
utilisés, le niveau et la forme des parasites acoustiques ou telluriques (il n’a plus été 
possible de blinder complétement les céramiques comme auparavant). De plus, et 
beaucoup plus que de simples chiffres, les enregistrements sont riches d’informations 
toujours disponibles, sur le comportement de la glace comme sur le fonctionnement 
méme de l’appareillage, et ceci constitue un « auto-contrdéle ». 


Le cerveau de l’appareillage est constitué par une « échelle électronique » qui 
fournit les signaux temps et commandes nécessaires. Le temps est donné par un 
oscillateur a quartz thermostaté a 60°C, dont la stabilité relative est au moins 
supérieure 4 10-5. Aprés multiplication convenable, les périodes fournies par le 
quartz sont transformées en tops-repéres des divers intervalles de temps utilisés 
(10, 80, 640 et 10.240 microsec.). Chaque top 10.240 commande 1|’émission d’impul- 
sions ultra-acoustiques par un émetteur approprié qui commande lui-méme le fonc- 
tionnement de l’armoire aux onze tubes cathodiques. Aprés de nouvelles mises au 
point effectuées au début de cette année 58, le temps de Jancement de l’impulsion 
est connu a moins de une microseconde prés. Pour la préparation de chaque mesure 
par un examen visuel direct des tubes cathodiques, l’échelle fournit un balayage 
approprié commandé par les tops-temps ci-dessus. De plus, il est possible de sélec- 
tionner telle partie plus intéressante de l’image : on « efface » alors le reste de l'image 
et on dilate la bande considérée. On peut aller ainsi 4 une vitesse d’examen de 15 mm 
pour 10: microsec. (soit 1,5 cm d’écran pour 3 cm environ dans le glacier). 


Les 9 récepteurs sont basés sur le méme principe que celui de mai 1957. Cependant, 
des précautions spéciales ont été prises pour compenser les diverses longueurs possi- 
bles de cables et pour réduire l’importance du temps de retard des céramiques. On 
peut montrer en effet que la constante de temps 9 d’un circuit accordé électro-acoustique 


2 
du type piézo-électrique est donnée par la relation 9 = os. , ott Q est le facteur de 
@ 


surtension et @ la pulsation du signal. @ étant imposé par les conditions de propa- 
gation, il n’était possible que de réduire le facteur Q réel ou apparent. 


Début 1958, c’est-a-dire deux mois aprés la fin de la campagne de mesures sur 
le glacier, il était déja possible de donner les premiéres conclusions suivantes : 

1°) Il apparait des phénoménes annexes, a savoir : 
a/ des signaux parasites a des niveaux et avec des formes variables en fonction de 
Pheure et méme de la profondeur dans le glacier. Ils sont plus importants entre 1 
et 4 heures du matin. Ils paraissent dis a une activité ionique et électronique d’origine 
intérieure ou extérieure au glacier; 
b/ il se superpose localement et d’une maniére aléatoire des signaux d’amplitude 
relativement grande et de forme caractéristique des bruits acoustiques. 


2°) Au point de vue de la mesure des distances entre céramiques et compte tenu 
de ces phénoménes, 


a/ la précision atteinte est maintenant de 1 cm, soit une précision relative de 1 rane 


b/ les variations des distances avec le temps sont liées a la direction et dépendent 
de la profondeur; 
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c/ la variation de la vitesse de propagation des signaux est de l’ordre de 20 % pour 
une épaisseur de 50 métres de glace, dans le sens croissant avec la profondeur. 


La masse spécifique de la glace ne pouvant qu’augmenter, les lois de l’Acoustique 
méme appliquées a un milieu dont on ne connait pas exactement l’état physique réel 
montrent que les caractéristiques de compressibilité sont nettement modifiées. On 
peut admettre une augmentation du coefficient d’élasticité indiqué par certains 
auteurs (°). Ceci est en accord avec les lectures des enregistrements que nous avons 
effectuées fin 1957 et début 58, et qui indiquent alors une plus grande homogénéité. 


En fait, il a été ramené de cette campagne de 1957, 379 films d’enregistrement 
dont le dépouillement est extrémement long et délicat, suivi des trés nombreux calculs 
de résolution des systémes d’équations cités. Ce dépouillement est toujours en cours 
mais une partie des résultats est en voie de publication. 


Cependant, nous avons tenu 4 poursuivre en méme temps cette expérience, et, 
dés le 8 avril de cette année, nous nous réinstallions sur le méme emplacement(avec 
un appareillage électronique sensiblement amélioré). Nous possédons entre autres 
maintenant un nouvel émetteur dit de puissance : en 1957 nous appliquions aux 
céramiques émettrices 40 Watts utiles seulement; actuellement, nous disposons de 
1 kW, c’est-a-dire de la limite maximum de puissance que nous pouvons leur appliquer 
sans les détériorer. 


A la date de rédaction de cette note, nous avons déja enregistré les observations 
suivantes : 
a) le nouvel émetteur permet d’obtenir une lecture beaucoup plus précise des enre- 
gistrements sur film et méme des observations faites directement sur les écrans. Les 
signaux recus sont notablement plus nets, leur niveau dépassant dans tous les cas 
pratiquement celui du bruit de fond et des parasites. 
b) augmentation de puissance permet maintenant d’obtenir des informations a 
partir de quelques céramiques que nous considérions en 57 comme inutilisables. 
c) toutes les céramiques qui ont fonctionné en 57 fonctionnent parfaitement cette 
année, aucun cable n’a été coupé par le travail du glacier; les céramiques elles-mémes 
ne paraissent pas avoir souffert de leur long séjour dans le glacier. 
d) nous pouvons réaliser sur chaque couche de 10 m de glace une moyenne de 8 
a 10 mesures nouvelles; 
e) l'ensemble des premiéres lectures effectuées 4 ce jour et qui peuvent étre comparées 
a celles de l’an dernier (180) montre une diminution générale de toutes les longueurs, 
plus exactement de tous les temps de propagation : ce fait indique indiscutablement 
que chacun des polyédres définis par 8 céramiques a subi une contractions; ce tasse- 
ment de la glace sur elle-méme sera étudié plus spécialement cet été; 
f) compte tenu de l’augmentation de la vitesse de propagation des ultra-sons en 
fonction de la profondeur et sans avoir eu le temps d’affecteur encore des calculs 
précis, il est actuellement visible que, comme en 1957, la contraction est de plus en 
plus importante a mesure que l’on s’enfonce dans le glacier. 
g) les parasites se manifestent toujours de la méme fagon que en 1957. Leur étude 
détaillée sera entreprise début Juin. 


Je tiens 4 exprimer, en cette fin de communication scientifique, notre gratitude 
la plus vive a toutes les personnes, Sociétés et Services Officiels qui nous ont géné- 
reusement octroyé un concours sans lequel il eut été impossible de mener a bien 
ces expériences, et tout particuli¢érement : 
le Centre National de la Recherche Scientifique, 
l'Institut Géographique National, 
l’Armée de |’Air, qui a assuré le transport par hélicoptére des sept tonnes de matériel, 


(®) René KoecHLIN — Les glaciers et leur mécanisme, p. 19, Lausanne 1944. 
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le Laboratoire de Géologie du Collége de France, et le Professeur Paul FALLOT tout 
particuli¢érement, 

le Club Alpin Frangais, 

V’Ecole Militaire de Haute Montagne de Chamonix, 

Monsieur le Maire et la Municipalité de Chamonix, 

la Compagnie du Chemin de Fer du Montenvers qui, au terme du Service normal, 
nous a autorisés, en octobre 57, a loger dans la gare supérieure, 

toutes les personnes qui nous ont aidé et qu’il serait trop long d’énumeérer ici, 

les équipiers enfin que nous avons eus et qui se sont dévoués sans compter, béné- 
volement : M.M. P. BARTHELEMY, M. LAUNAY, B. LeBEeRT, R. FABRE, C. JACOB, 
C. DasstpaT, F. MeGarD, L. Marcus, J. BECKER, L. CHRISTOPHE, pour la 
plupart étudiants. 


Fait a la Mer de Glace, le 25 Mai 1958 
R. MILLECAMpes et M. LAFARGUE 
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AN ACCOUNT OF AN ORIGINAL ELECTRO-ACOUSTICAL 
METHOD FOR THE STUDY OF THE MECHANISM OF 
ICE-FLOW AND DEFORMATION IN THE THICKNESS 
OF A GLACIER 


R. G. MILLECAMPS AND M. LAFARGUE 
(C.N.R.S., Collége de France, Paris) 


In 1954 I made some rapid applications of terrestrial photogrammetry methods 
to the study of surface movements on a section of the Mer de Glace (Mont Blanc 
massif). Having established on the left bank, upstream from the Montenvers, a 
photogrammetrical base roughly parallel to the glacier at about 200 metres above 
its average level, strictly bounded by the vertical axes of two reinforced concrete 
pillars anchored in the rock and intended to serve as supports for the phototheo- 
dolites, I photographed for 52 consecutive days, at the rate of one pair of pictures 
every 6 hours, the portions of the section coming within the stereoscopic field. By a 
fine adjustment of the Zeiss C3/b motion camera (*), the optical axes of the cameras 
can be set parallel to one another by reciprocal sighting, and either perpendicular 
to the photogrammetrical base-line or at a given inclination to it as required, the 
whole operation to within two seconds of arc. This iss tantamount to setting the 
cameras once and for all for the whole season. 

When the stereoscopic pairs are restituted, a variation in the coordinates of 
the surface points on the particular section of the glacier is noted between two pairs 
taken at 6 hours’ interval, as well as on the actual pictures. 

In this way, besides as it were re-checking the already familiar general laws of 
flow, I was able to throw light on one aspect of the surface micromovements of the 
glacier (*) : 

(a) Every point on the surface of the section examined is in sinous, apparently 
aimless, motion; 

(b) These tiny movements are of the order of cms./hr. along the axis of the 
glacier in Summer; 

(c) A study of them shows that the general movement of the ice is jerky, almost 
pulsatory: momentary backward movements 2 or 3 times treater in amplitude than 
the tolerated margin of experimental error were even recorded, at certain points in 
the section only, whereas during the same interval of time other points were advancing 
or remaining stationary. Lastly, surface eddies were also noted. 

Repetition of these observations and measurements on.1956 whetted my wish 
to find out how the ice flows at progressively deeper layers inside the glacier. 

Research on these lines has already been conducted in a number of countries 
for some years past. So far as I know, however, the methods used have amounted 
to digging a tunnel through the mass of the glacier and studying its mechanical 
deformations. But the mere fact of tunneling in this way alters the physical equili- 
brium of the medium in the volume of ice considered. The admission of air, and 
above all the impossibility of preventing an intake in heat, modify the thermal equili- 
brium and alter melting conditions; the mere existence of the cavity causes the distri- 
bution of the various stresses present inside the volume of ice to vary in such a manner 
as to upset ice deformation and flow. In my view, only the experiment carried out by 
SELIGMAN, PeRuTz and Rocu in 1948-1950 on the névé of the Jungfraujoch was 
conducted under conditions approximating to the ideal. But it concerned only a 


(4) equipment lent by courtesy of I.G.N., Paris 
(2) C.R,Ac.Sc. Col. 242, 1956 pp. 159-397-803 
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névé, and could also be faulted on the score of the tube’s mechanical resistance to 
thrusts in the medium. 

Taking this experiment as my starting-point, and at the same time proposing 
to eliminate the disturbing factors, the chief of which I have just mentioned, I adopted 
the idea of permanently burying in the glacier markers whose progress might be 
followed from the surface. 

To form an accurate idea of ice deformation and flow according to the thickness 
of the glacier, I considered that the following three fundamental conditions would 
have to be fulfilled: 

(1) the markers should be as small as possible, in order to constitute in relation 
to the glacier points in the geometrical meaning of the term, and though incorporated 
in the mass of the ice they should of themselves cause no disturbance of the medium, 

(2) operations should be so organised that the holes used for inserting the 
markers would disappear in a minimum of time, 

(3) it should be possible to follow from the outside of the glacier and with the 
utmost accuracy every relative and absolute displacement of the markers, 

(4) to ensure conclusive results, the whole or practically the whole thickness 
of the glacier should be investigated. 

After several fruitless attempts (including the use of radioactive tracer elements), 
I decided to try ultrasonics, which others before me had endeavoured to use in 
sounding glaciers, and to this end I called in the services of Mr. Maurice LAFARGUE, 
an electronics expert who is collaborating with me in presenting this paper. 

Our plan of camaign was as follows: (a) by adopting a very general type of 
equipment, we would verify for ourselves the exact conditions for propagating ultra- 
sonics in glacier ice, the frequency or frequencies suitable for the purpose, and the 
range of the signals transmitted, i.e. their absorption by the ice; (4) in the light of 
these preliminary enquiries, we would design and adapt specific equipment for 
effecting definitive measurements. 

In May 1957, still operating on the Mer de Glace, Mr. LAFARGUE and I used 
as ultrasonic transmitter-receivers barium titanate piezo-electric ceramic elements 
modulated by a suitable generator supplying pulses with a power factor of about 
10 % anda period adjustable from 1 to 15 milliseconds (*). The ceramics were set in 
mountings ensuring electrical and acoustical insulation for one of the faces. In fact, 
experience shows that a defect in electrical insulation produces heavy background 
noise which is not acoustical in origin but may be caused by stray electric currents 
in the ice. A high power factor also necessitates sound acoustical insulation. Ceramics 
of this type could be placed at variable depths in very small diameter boreholes 
filled with water, and their orientation altered at will. This first expdriment yielded 
the following observations : ~ 

(1) As soon as a receiver-ceramic is immersed, the background noise far exceeds 
the thermal hum of the amplifier. But it is much weaker than the noise which appears 
to. be of «telluric> origin. Withdrawing the ceramic from the water eliminates the 
noise, which must therefore be of acoustical origin. A rapidsweep oscillograph seemed 
to confirm this hypothesis, despite the difficulty of observing these inevitably sporadic 
signals of different origin from our own transmissions. The same phenomenon was 
recorded at varying levels on all the frequencies tried. Subsequent experience has 
confirmed that our ceramics do in fact respond by oscillating on their natural frequency 
to internal glacier noises. ag 

(2) We also found that the ceramics respond, by electrical oscillations corres- 
ponding to their own mechanical frequencies, to acoustical shock waves propagated 


(°) C.R.Ac.Sc. Vol, 244, pp. 2824-27, meeting of 3/6/57, 
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inside the glacier. In particular, responses to e.g. footsteps or the sound of bodies 
falling on the glacier were obtained. 

(3) It was noted that the range of signals (propagation of ultrasonics inside the 
glacier) diminished in the ratio of 15:1 when frequencies were raised from 65 to 500 
ke/s. Allowing for the directivity of the signals transmitted and the value of the power 
supplies used for this first experiment, the absorption of ultrasonics of 65 kc/s was 
about 3 dB/min., and this high figure accounts for the failure of certain previous 
attempts at accurate soundings. 

Lastly, we were able to localise the speed of propagation of these ultrasonics 
in the glacier ice at between 3000 and 3500 M/sec., a value somewhere between the 
rates of propagation of sound in water and in artificial ice. It will be noted that while 
the pulses received were hardly distorted, if at all, often several sequences of pulses 
were received, apparently by other paths than those followed by the ultrasonics inside 
the glacier. Individual sequences could be strengthened by deliberately altering the 
direction of the transmitting or receiving ceramics, thus eventually detecting a fissure 
whose existence could be subsequently confirmed by digging. 

These preliminary findings demonstrated that a glacier could be subjected to 
«auscultation» by a suitable ultrasonic process, and perfected apparatus was devised 
and operated on the Mer de Glace throughout August, September and October 1957, 
and again in April, May and June 1958, as related below. 

The object was to study deformations of the ice within the mass of the Bincien 
and it was considered that the best and most practical means would be to establish 
inside the glacier a kind of simple network in which every link was represented by 
a ceramic. By accurately plotting every variation in the distance between ceramics 
against time we should immediately obtain entirely new information on the mode of 
ice-flow, with no interference from the experiment itself. 

To this end (*), four boreholes 140 metres deep and 8 cms. in diameter were 
sunk in the glacier straight below Montenvers, marking out an initially vertical 
prism of ice having a 10 metre square base. 56 ceramics were inserted in it in such a 
way as to be immediately and permanently anchored in the ice, at 10 metre intervals 
from the surface in each of the four boreholes. Coaxial cables bearing reference marks 
and externally covered by a plastic sheating offering practically no grip to the ice 
(i.e. the cables are never placed under a strain) may be used to connect, as required, 
one or more ceramics to the electronic equipment at the surface, suitably insulated 
and mounted on a plank floor inside a large tent pitched on the ice. 

The experiment consisted in accurately measuring, at regular intervals (every 24, 
12 or 6 hours, or even hourly) the transit time for an ultrasonic signal sent from one 
ceramic used as a transmitter to several others acting as receivers. The propagation 
time enables the distances between ceramics and any variation in them to be ascer- 
tained without disturbing the medium. The speed of signals, initially only approxi- 
mately known and assumed to be slgihtly variable with depth may be either elimi- 
nated from calculations by comparative measurements or redetermined experimentally 
and mathematically by taking advantage of the following geometrical property of 
points in space: of the distances a, b, c, of a point O at three known points, not in 
a straight line, in space A, B, C be known, the point O may occupy either one of two 
symetrical positions in relation to A, B, C. (This uncertainty is easily eliminated in 
our particular case.) If the distance from point O to a fourth known point D not 
located in the plane of A, B, C be measured and subsequently calculated, the two 
results should tally; otherwise the parameter-value selected for calculating the dis- 
tances should be reconsidered. In this particular case. the diameter was the speed of 
propagation of the signals, redefined for each 10 metre stage. 


(*) C.R,Ac.Sc, Vol, 246 pp. 970-973 meeting of 10th February, 1958. 
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Furthermore, the experiment can also be made when no distance is accurately 


known, provided the whole is approximately known. 
Let us take for reference purposes a trihedron Oxyz with its origin located on 


a ceramic. Let 


| Pe Ae ecole iit be the numbers of the adjacent ceramics, 

CA rah Cs Wye) han deere the coordinates of these ceramics, 

AAS dank cae atieetics the intitial distances of the ceramics, 

LP aibee’ situc tnd the corresponding measured times, 

a ANG: try atree ees the distance and time between | and 2, etc., 


c the speed of propagation at the level of O: 
Then we have 
DP al Vege te —(ct,)? = 0 
X%g + y*4 + 22, — (Cte)? = 0 


(Xp — x1)? + (V2 y1)? + (Ze Z1)* — (cty2)? = 0 


or three equations, seven unknowns, two distances from 0. 

In general, it can be shown that if m distances be measured from 0, we get 3n + | 
unknowns and 1 + 2+ 3 +... +n equations, or a ratio (no. of equations)/(no. 
of unknowns) rising with n until it is more than 1. E.g. for n = 6, we have 21 equations 
and 19 unknowns. When we have several solutions for one unknown, our approxi- 
mate knowledge of it always suffices to eliminate uncertainty. 

Experimentally, comparatively short transit times are measured if the wave is 
propagated in the ice, much longer times (substantially 2.5 times longer) for waves 
propagated in the water filling a borehole at the start of the experiment. In one par- 
ticular case times of 3,293 and 7,741 -+_ 3 microseconds respectively were recorded 
at a depth of 60 metres. 

Such complications are one of the drawbacks of the method, but so far as we 
know it is not possible to use other than acoustical signals. Electromagnetic waves 
in particular would give wild results, as ice is a kind of semi-conductor containing 
a good deal of impurities. Incidentally it was in fact found that there were random 
variations, with no direct relation to distances, of up to 20 microseconds in the time 
taken for propagating electromagnetic waves from one ceramic to another. 


PRINCIPLE OF THE ELECTRONIC APPARATUS 


The signals transmitted and received are recorded by a 35 mm high-speed conti- 
nuously moving (4 to 12 metres a sec) camera designed by ourselves. It films a group 
of 11 highly luminous spots on 11 cathode ray tubes with a 6,000 V supply, the 
horizontal sweep being temporarily removed to make way for the unrolling of the 
film. The usual electric chronometers (which would have obviated the arduous task 
of analysing results) were shown by previous trials to be unsuitable for various 
reasons, including the echos, ceramic characteristics, the shape of the seismic signals 
that might be used, the level and form of acoustic or telluric parasites (it was no 
longer possible to shield the ceramics completely as previously). What is more, the 
recordings are a rich source of constantly available information, exceeding in value 
any mere numerical data, concerning the behaviour or the ice and the working of 
the actual equipment, thus acting as a kind of automatic check on results. 

The «brain» of the apparatus is an «electronic scaler» which supplies the time 
and control signals resquired. The time is given by a quartz oscillator thermostatically 
set to a temperature of 60°C, with a relative stability of over 10—5 at least. After 
suitable multiplication the periods supplied by the quartz are converted to reference 
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«pips» for the various time intervals used (10, 80, 640 and 10,240 microseconds). 
Every 10,240 microsec. pip releases ultrasonic pulses from an appropriate transmitter, 
itself controlling the operations of the cabinet containing the il cathode ray tubes. 
After further adjustments made at the beginning of 1958, the time at which the pulse 
is sent is known to within 1 microsecond. In preparation for each measurement by 
direct visual observation of the tubes, the scaler provides a suitable sweep controlled 
by the time-pips mentioned. Moreover any more interesting portion of the image 
can be selected, the remainder being faded out and the desired portion magnified. 
In this manner it is possible to scan at a rate of 15 mm per 10 microseconds (i.e. 
1.5 cms of screen for roughly 3 cms of glacier). 

The 9 receivers are based on the same principle as in May 1957. However, special 
precautions were taken to compensate for the varying lengths of cable that might 
be used, and reduce the timelag of the ceramics. It can in fact be shown that the time 
constant 0 for a tuned piezo-electric type electro-acoustical circuit is given by the 


: 2Q 
expression = ‘oy where Q is the loss factor and w the signal pulse. As «) depends 


on the conditions of propagation, the real or apparent factor Q only could be reduced. 

At the beginning of 1958, i.e. two months after the end of the season for taking 
measuresments on the ice, it was already possible to state the following conclusions : 

1) Subsidiary phenomena occur: 

(a) parasitic signals of variable levels and form according to the time of day or even 
depth inside the glacier. They are most active between 1 and 4 a.m. and are appa- 
rently due to ionic and electronic activity originating inside or outside the glacier. 
(6) signals of relatively greater amplitude and offering the characteristic shape 
of acoustic noise are superimposed locally and in a random fashion, 

2) As regards measuring the distances between ceramics, and in the light of 
these phenomena, 

(a) the accuracy now reached is | cm, i.e. a relative accuracy of 1 °/«o, 

(6) variations in distance against time are related to direction and dependent on 
depth, 

(c) the variation in speed of propagation of signals is of the order of 20% for a 
thickness of 50 metres of ice, increasing with depth. 

As the specific mass of ice can only increase, the laws of acoustics show, even 
when applied to a medium whose real physical state is not accurately known, that 
characteristics of compressibility are profoundly modified. The increase in the modulus 
of elasticity alleged by some writers (*) may be taken as substantiated. This tallies 
with the readings recorded by us in late 1957 and early 1958, showing that there 
was greater uniformity at that time. 

In fact, the 1957 fieldwork provided 379 film records, the analysis of which is 
an exceedingly complicated and lengthy business, and must be followed by large 
numbers of calculations to solve the set of equations given. The work in still in hand, 
but partial results are about to be published. 

However; it was felt advisable to go on with the experiment at the same time, 
and as early as April 8th of this year considerably improved electronic equipment 
was installed on the same site as before. Among other improvements we now have 
a new so-called power transmitter: in 1957 we could only effectively apply 40 W to 
the transmitter ceramics, whereas we can now use 1 kW, the maximum that can be 
applied to them without deteriorating them. 

At the time of writing, the following observations may be stated: 

(a) by means of the new transmitter much more accurate readings of the film 
record can be made and even direct readings from the screen. The signals received 


(®) René Kogcuuin, Glaciers and their Mechanism (Lausanne, p. 19), 1944. 
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are decidely clearer and in practically every case higher in level than the background 
noise and parasites; 

(b) the increased power capacity now enables us to obtain information from a 
few ceramics regarded as unusable in 1957; 

(c) all the ceramics that worked in 1957 are still perfectly serviceable this year; 
no cable was severed by the movement of the glacier; the ceramics themselves appear 
not to have suffered any damage from their long immersion in the glacier; 

(d) on an average, 8-10 new measurements can be made for every 10 metre layer 
of ice; 

(e) taken as a whole the readings made to date, comparable in numbers to those 
for 1957 (180), show a general reduction in every length, or more precisely all pro- 
pagation times: this undoubtedly proves that each of the polyhedra bouded by the 
8 ceramics has undergone contraction: a special study of this settling of the ice is 
to be made this summer; 

(f) in view of the increased speed of propagation of the ultrasonics in relation 
to depth, and although there has so far been no time for accurate calculations to 
be made, it can be seen already that, as in 1957, contraction increases with every 
advance in depth into the glacier; 

(g) the parasites still occur in the same manner as in 1957. A detailed investigation 
of them will commence early in June. 
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REGULARITIES OF ICE DEFORMATION 
(Some results of laboratory researches) 


S.S. VIALOV, Dr. Sc. 


THE TASK OF RESEARCH WORK AND ITS ORGANISATION 


The task of the group of snow and ice mechanics, which was a part of the glacio- 
logical party 2-nd KA3, consisted in study of regularities of snow and ice deformation 
and study, on the basis of these researches and field observation data, of conditions 
and regularities of the formation and flow of the Antarctic ice sheet. The research 
work has been carried out in the following directions: 

1. The study of condensation, strength and carrying capacity of the snow and 
ice and of formation conditions of the snow sheet (Eng. S. N. Kartashev); 

2. The study by means of ultrasonics of elastic and rheological properties of the 
snow and ice, as well as the study by the above method (according to the change of 
velocity of ultrasonic waves) of the features and mechanics of snow and ice defor- 
mation (V. A. Tchernigov, B. Sc.); 

3. The study of regularities of ice deformation and of its resistance to various 
loads (author); 

4. The study of regularities of ice flow (author). 

The laboratory researches in connection with the above branches of work have 
been carried out in a special cold laboratory equipped in the snow thickness. 

By regulating a system of electric bulbs it was possible to manage, to maintain 
during the winter a fairly constant temperature of —8° (with fluctuations of --1° — 
1,5°). Only in spring when the temperature started to rise the experiments in these 
premises have been discontinued for summer time. 

The laboratory researches consisted in snow and ice tests at different loadings 
modelling deformation processes proceeding in the ice sheet. These tests have been 
accompanied by crystal physical researches conducted in petrographic laboratory 
(by P. A. Shumsky, Dr. Sc. and S. A. Evteev, jr. sc. worker). The structure of speci- 
mens has been studied before and after the test in order to reveal the changes resulting 
from deformation. Where it was necessary the testing process has been interrupted 
in order to carry out crystal physical investigations in the intermediate stage of defor- 
mation, which permitted to study the features of structural changes on this stage. 
In conformity with data obtained during crystal physical researches, the mechanical 
tests have been arranged in such a way that the deformation conditions be the most 
typical for revelation of certain features of snow and ice behaviour under the load. 

After the first stage of experiments, which had an exploratory character, it was 
possible to set up such tests conditions (values and combinations of loads and velocity 
of deformation respectively, time of tests etc.), at which the most typical structural 
changes have taken place. These changes corresponded to those taking place in nature. 
In other words, we have been successful to reconstruct in laboratory conditions 
some of the processes proceeding in glaciers at the time of their formation and flow. 
These joint mechanical and crystal physical researches opened the possibility of 
studying rheological regularities and physical essence of the processes of ice and snow 
deformation. 

Inasmuch as the data gathered during the above researches are still in working-up 
stage, this paper gives only an account of preliminary results of work performed — 
results of author’s researches pertaining to the study of regularities of ice deformation*. 


* The question of ice shield flow is dealt with in author’s separate paper. 
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These researches consisted in the following: 

a) Ice compression test without possibility of lateral expansion (in compression 
instruments), which modelled the condensation process of glacial thickness; 

b) Ice compression test with possibility of lateral expansion, which modelled 
a free flow of ice pole under effect of its own weight (replaced by an external load); 

c) Ice displacement at plane-parallel deformation (between two parallel racks), 
which modelled the ice flow under effect of displacing strains. Separate tests have 
been carried out in the conditions of axial symmetrical displacement by means of 
pressing in a frozen threaded rod; 

d) Ice shearing (on shearing instrument of Maslov’s construction) under joint 
action of tangential and normal-forces, which modelled the ice flow on its bed under 
simultaneous effect of displacing strain and normal pressure of its own weight ; 

e) Ice hardness test by means_of N. A. Zitovitch’s ball assay. 

The tests have been carried out with the ice of different structure—chaotic and 
regulated (at different orientation of crystal axis towards the direction of force) 
and under different loads—constant and increasing step by step. The tests were of 
short duration, but sometimes they were protracted for several months. The experi- 
ments have been generally conducted at a temperature of —8° (settled temperature 
in undersnow laboratory), but when the temperature in laboratory has rised in spring 
time, this rise has been used for comparative tests. Certain tests at a higher tempe- 
rature have been conducted also in so-called summer laboratory equipped in a crack 
of the ice sheet of Mirny city. Finally, certain comparative experiments (hardness 
tests) at a lower temperature up to —15 have been conducted by the author during 
his fly to Komsomolskaya station in a specially equipped pit. 


SOME RESULTS OF RESEARCHES 


I. Researches pertaining to the ice condensation process. 

1. The experiments with condensation of snow and ice (conducted by S. N. 
Kartashev) have established that there is a stage dependence between the load and 
relative compression (settling) 


P Ah\« VK — Vo \% 

=A i = a( Vee ) (1) 
where P — load, Ah — settling,  — initial height, V, and Vx — initial and ultimate 
volumetric weight, A and « — parameters depending on temperature and type of 
snow and ice and on load increase speed. 5) 

The greatest change of density corresponds to the initial stage of condensation, 
when at a small initial density even a slight increase of load provokes a sharp conden- 
sation of the snow. As the snow condenses, the intensity of density change decreases, 
which fact is explained by gradual reduction of air pores. When the pores become 
separated and are preserved only in the form of isolated air bubbles (moment of 
transition into ice), the character of process is sharply changed, which is reflected 
by a point of sharp bending of the curve load-condensation. This point corresponds 
to the transition of snow (or névé) into ice and its position on the curve depends 
on. speed of load increase: the smaller is the speed, the transition of snow into ice 
takes place under a smaller pressure. Thus, the thickness of snow-névé sheet, besides 
such factors as temperature, initial density of snow etc., depends on speed of hard 
precipitations accumulation, i.e. on the value of accumulation. 

2. The process of further condensation after transition of the snow into ice can 
be described by the same equation (1), but with different, than for snow, values of 
parameters A and « (changing their values in the bending point of the curve). But 
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theoretically more soundly the dependence between the load and ice density can be 
obtained in the following way. 

The change of ice density at the expense of decrease of air bubble volume under 
pressure effect is determined by a known dependence 


N=N 2 2 
ate (2) 
where N, and N are the initial and ultimate porosity, and P, and P — the initial and 
working pressure. : 
The change of density at the expense of elastic compression, of ice crystals is 
determined by Bridgeman formula: 


ih, 
== 


where E, is the modulus of ice compression. 

Summing up the deformations provoked by the above two factors and making 
corresponding transformations, we shall have a differential equation binding up the 
density (volumetric weight), pressure and depth of bedding of snow or ice stratum 
under examination. Thus, from this equation we can determine the regularity of the 
change of snow and ice denstiy according to the depth of glacial thickness. 

For the snow sheet the solution of equation, proceeding from condition (1) 
is finally obtained as under: 


Dele frbecse Rees le 2 Pe Ba Ne 
y= 10% [( Po i = J oY 


where y is the depth, P, — the density of snow on the surface and P — the density 
of snow at the depth y. 

As for the ice, proceeding from the regularities (2) and (3). the solution of diffe- 
rential equation can be obtained by consecutive summing up. In a different way, 
but proceeding from the same conjectures, P. A. Shumsky (see his article in this 
symposium) has obtained in final form the dependence between y and 0 of the ice. 

Applying the differential equation for a concrete case (Antarctic ice sheet in the 
vicinity of 150th km.), the autor has constructed the theoretical curves of the change 
glacial thickness density according to depth. It ensues from these curves that the 
greatest change of ice density occurs in comparatively small upper zone where the 
main compression of air pores takes place. On the big depth the density changes 
insignificantly — on the whole at the expense of ice elastic compression. The density 
curve asymptotically approaches the vertical straight line, however the asymptote 
is not 0,917 g/cm*, but a greater value of density conditioned by elastic compression 
of the ice. For exemple, at the depth of 4000 m. 9 = 0,926 g/cm’. 

3. The process of ice condensation in time is described by a complex exponential 
dependence different from deformation law in time (aftereffect) of ideal elastic viscous 
body. The time of ice relaxation turns out to be a variable quantity depending on 
the load, which is explained by the change of ice viscosity with the increase of load; 


E, P (3) 


oe 
ee pel (est 5) 


; h ; : 
where 0 = = deformation of compression at any moment ¢, — ultimate defor- 


mation, y — time of relaxation, 6B — parameter. 

The comparison of experimental data (ice condensation P = 0,845 g/cm® at a 
temperature of —8°) and theoretical curve constructed according to formula (5) 
is given on fig. 1. As it may be seen, the coincidence is fairly staisfactory. 
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It appears from the analysis of equation (5) and experimental curves that the 
principal change of ice density takes place during initial and comparatively short 
period. Later on, the change of density up to the ultimate value goes on for a conside- 
rable time. Therefore, beginning from a certain depth, the time factor does not bear 
an influence upon the value of ice density and the latter is conditioned only by pressure. 
The above correlates well with the conclusion regarding unimportant change of 
density on big depth. 


neo 160 ! <_< 


Beemp tac 


Fig. 1 — Condensation’of ice in time. Esperimental data and theoretical curve. 


Il. Ice flow 


1. The character of ice deformation process depends (at a constant temperature) 
on the value of load and orientation of ice crystals towards the direction of displace- 
ment. At the displacement along basic surfaces and at the low displacing forces the 
deformation process goes on as proper viscous flow with a constant speed and 
develops, to all appearance, continuously not passing into a stage of progressive flow 
and not ending by destruction. Graphically this process is represented by a straight 
line typical for a stage of settled creeping. The flow speed at the displacement along 
basic surfaces is, as it is known, the greatest. Consequently, any change of displacement 
direction towards the direction of basic surfaces leads to deceleration of the flow. 
Such decelerations have been clearly apparent in those shearing tests, when, due 
to the turn of the specimen, a certain angle has been formed between the direction 
of displacing force and crystal axis. 

The character of deformation process is changed if the displacement strain (along 
basic surfaces) is excessively big. In case of oriented displacement (on Maslov’s 
instrument) the flow is getting so fast that there is no time for substitution of mole- 
cules; a sliding surface is formed and a shearing takes place on it. The deformation 
curve has the appearance typical for creeping curve (fig. 2) with three characteristic 
sections: 


a) initial section of fading creeping with decreased speed, which reflects the 
process of consolidation; 

b) section of settled creeping with a constant speed (outwardly analogous to the 
flow at small strains); 

c) section of progressive creeping with constantly increasing speed. This section 


reflects the stage of destruction, i.e. shearing and subsequent sliding of crystals on 
crystals. 
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Fig. 2 — Diagrammatic curve of ice creeping. 


2. The process of deformation of ice with chaotic structure is also distinguished 
depending on the value of strain. If the strain is not big, the process, as it was shown 
by crystal physical researches (P. A. Shumsky) is accompanied by disintegration of 
crystals and their re-orientation. The crystals adapting themselves to the conditions 
of the flow become orientated by basic surfaces towards the direction of displacement, 
the crystals disposed most unfavourably in respect to displacement surface disintegrate 
and re-orientate in the first turn. This process is clearly displayed at small loads 
(up to 1 kg/cm?), when the deformation proceeds in the form of small «jumps» 
corresponding to the consecutive disintegration of separate and unfavourably oriented 
crystals. Such jump-like flow of glaciers recorded by several researchers is the sequence 
of the above stated processes. 

With the increase of load the intensity of crystal disintegration and respectively 
the frequency of jumps is always increased, the deformation process becomes continu- 
ous. But this process is not a purely viscous flow, as it is the case with displacement 
along basic surfaces, as it is formed of displacements proper and jump-like defor- 
mations at the expence of crystals disintegration. This process resembles that of 
metal creeping. Graphically it is represented by a stepped broken straight line, which 
however can be approximated by a smooth curve. 

This curve has the sections examined above: section of fading creeping, section 
of settled creeping (pseudo-viscous flow with constant speed corresponding to the 
stage of principal changes of the structure); section of progressive flow with increasing 
speed. 
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Fig. 3 — Diagrammatic curves of creeping at ice displacement along basic surfaces (1) 
and of ice having a chaotic structure (2). 
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On the last stage the most part of crystals takes a new orientation and the speed 
of displacement increases accordingly. It may be assumed that in the course of time 
all crystals will be found to be orientated by basic surfaces in parallels to the dis- 
placement direction and as a result a second stage of settled flow will arrive, now 
purely viscous and with the greatest speed. On the creeping curve a second linear 
section will appear (fig. 3). 

It should be noted that at very big loads the mechanics of deformation, as it 
was shown by crystal physical researches, become different — disintegrating crystals 
have no time to re-orientate and revolve one on another. The structure, as during 
the initial state, remains not regulated, but, if compared with the initial structure, 
the crystals become considerably smaller. This process is manifestly displayed at the 
displacement upon a fixed surface (on shearing tstrument). 

3. In order to investigate the effect of ice crystals orientation upon the character 
of deformation process, comparative tests have been carried out of shearing the 
specimens differently orientated in respect to the displacement surface as well as 
of the specimens with disorderly structure. As the load was sufficiently big (displace- 
ment force of 7 kg/cm? at normal pressure of 3,5 kg/cm?), the process in all tests 
terminated by shearing (upon a fixed surface). During these tests it was found out 
that disregarding the crystals orientation the deformation curves have the same 
character, being typical creeping curves (fig. 4). 


Cxema ¢fura 
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. Fig. 7 Ice creeping curves at different crystal orientation towards the displacement 
oad: 

1 — basic surfaces parallel to the displacement (diagram a), 

2 — basic surfaces perpendicular to the displadement (diagram) 

3 — chaotic structure. 

Shearing test at = 7,0 kg/cm. = Const. 

and 8 = 3,5 kg/cm . = Const. (temperature —8°). 


Two facts should be emphasized once again: firstly — that at a big load (and 
a fixed displacement surface) the stage of progressive flow with increased speed comes 
even at a displacement on basic surfaces (the causes have been explained earlier) 
and secondly — that the stage of settled creeping with a constant speed of deformation 
is proper to any orientation of crystals including the case when the crystals are 
orientated by basic surfaces perpendicularly to the displacement. However, in this 
case the deformation mechanics are different from viscous flow proper. 
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At the displacement perpendicular to the basic surfaces the deformation goes 
on at the expense of irreversible bending of the crystals, their cleaving (this cleaving 
has been clearly observed during the tests) and disintegration. But a slow deformation 
in the course of a lengthy period may, however, as in the case of chaotic structure, 
lead to the crystals re-orientation. 

It is of interest to note that at any orientation the relative duration of settled 
creeping stage is identical and constitute 40-60% of the total duration of the process 
reckoning from the beginning of loading up to the moment of destruction. The 
absolute value is of course different and depends on the orientation of crystals and 
deformation speed. The dependence of deformation speed from crystals orientation 
is illustrated by the following figures: 

1. basic surfaces are parallel to displacement direction (case a, 


see diagram on fig. 4) speed 1,34 mm/h. 
2. basic surfaces are perpendicular to displacement surface and 

its direction (diagram) 0,01 mm/h 
3. basic surfaces are perpendicular to displacement surface and 

are parallel to its direction (diagram) 0,0036 mm/h. 
4. chaotic structure 0,110 mm/h. 


As it should be expected, the greatest speed (its absolute values at the displace- 
ment of specimens of the same size are cited) turned out to be the greatest for the 
case 1 and the smallest for the case 3; the chaotic structure gives an intermediate 
value of speed. 

4. The deformation processes at different forms of loading proceed generally 
in the same manner as at the displacement and are conditioned by the above stated 
factors. For example, at the compression (with a possibility of lateral expansion) 
the creeping curves are analogous to the displacement curves. In the course of com- 
pression the disintegration of crystals and their re-orientation on displacement surfaces, 
viz. at an angle in the direction of compressing force, are also taking place. At big 
loads the cracks make their appearance. : 

At local load (pressing in of a punch) the reducing of crystals to fragments 
captures a certain zone resulting in the formation under the punch of a nucleous 
analogous to the nucleous in soil (both frozen and thawed). 

5. Glen’s experiments have established that the ice flow does not subordinate 
to Newton’s law of ideal viscous fluid flow for which the speed of flow is directly 
proportional to the displacement strain. Glen’s experiments with compression of 
polycrystalline ice blocks have shown that this dependence is 


The subsequent researches of several other authors, particularly those of K. F. 
Woytkowsky, have confirmed this regularity. It has been confirmed also in our tests 
both for the case of.compression and for the case of displacement. 

When examining the curve strain-speed of flow (fig. 5) a bending point is revealed 
and it is especially clearly noticeable during the construction of diagrams in logarithmic 
coordinates. It may be accepted that this point corresponds to a certain critical 
strain tf) (equal according to Glen to 1 kg/cm® at ¢ = —1,5°). Before reaching this 
strain the flow goes on with the smallest speed and in accordance with the law 
comparatively close to linear, Newton’s law (the power index is about n ~ 1,5). 
As soon as the above limit is exceeded, a flow with increased speed is arising perceptible 
even within a comparatively short time and the power index n is increased by 2 and 
more times. Thus at ¢ > fy even to a small increase of strain corresponds a sharp 
increase of flow speed and at a very big value of strain 1”? (of the order of 5-7 kg/cm? 
at a temperature of —8°) the flow speed is increased almost unlimitedly. 
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Fig. 5 — Development of deformations at ice compression under increasing loads 
(a) and dependance curve between the load and flow speed in ordinary (lfet) 
and logarithmic (right) coordinates. 


As it has been stated before, its own deformation mechanics correspond to each 
of these stages of flow. Thus, for the ice having a chaotic structure at t < f) a jump- 
like increase of deformation takes place at the expense of crystals disintegration and 
their re-orientation: at fj < + < tP” and intensive and continuous crystals disinte- 
gration and their re-orientation; at tf > 1?” — disintegration and mechanical reducing 
of crystals to fragments (up to formation of cracks) and revolving of these crystals 
one after another. 


The questions of deformation mechanics are examined more closely in P. A. 
Shumsky’s article. 


It should be noted that if at t > ft) the form of reologycal curve and values of 
parameters b and n are obtained with a sufficient reliability, we are lacking such 
certitude for small strains, since for collection of data it would be necessary to conduct 
rather lengthy experiments requiring a very high precision of measuring. In expe- 
dition’s conditions such possibility was missing. We have been also unsuccessful to 
determine with sufficient accuracy the value of f). Consequently, all the above conside- 
rations are more of qualitative character than of a quantitative one. 

5. The experiments have established that the ice resistance to shearing (during 
the tests on Maslov’s instrument) depends on the value of normal pressure: with 
the increase of pressure the flow speed decelerates which is explained apparently by 
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the increase of cohesion forces between the crystals as a result of contacts intensi- 
fication. 

The effect of normal pressure is revealed to the utmost at a fast displacement. 
The dependance of resistance to the displacement t from normal pressure o may be 
assumed as a linera one, analogous to Coulon’s: 


TCI Of (5) 


where tT = C — resistance to the displacement at = _ 0, corresponding to cohesion, 
f — coefficient analogous to Coulomb’s friction coefficient characterising 
the increase of forces of molecular attraction. 

In the temperature range of —2,5°—8° f ~& 1,3. 

At a lengthy displacement the normal pressure also bears the influence on defor- 
mation process: with o the increase of the flow speed is decreased according to the 
law near to hyperbolic. But this influence is smaller than at a fast displacement. The 
last phenomenon can be explained by the fact that at fast displacement the mechanical 
destruction and shearing are taking place, i.e. the processes at which the réle of 
contacts between the crystals and friction forces proper is very big. In the process 
of flow, which is accompanied by crystals disintegration and their re-orientation, 
the réle of contacts is diminished. With the increase of deformation speed, i.e. at 
big tangential efforts, the effect of normal strain is increased, since at tT> T;the process 
is accompanied by reducing of crystals to fragments and their rotation, and in this 
case the réle of friction forces is increased. 

The dependence of flow speed from the value of normal pressure is revealep 
to the utmost with the ice having a chaotic structure; at the displacement along 
basic surfaces the effect of this pressure is not so great. This is explained by a more 
important réle of contacts between the crystals in the first case, when to the viscous 
resistance proper is added the friction resistance between the crystals. 

6. The effect of temperature on the ice strength has been studied by means of 
pressing in a spherical punch (on N. A. Zitovitch’s instrument). The experiments have 
been conducted at a temperature of 0° — 35°. A non-linear dependence of the ice 
hardness from the temperature has been established. The curve has a fading character 
— with the decrease of temperature its effect on the strength is diminished. It is of 
interest to note that temperature has a more strong bearing on the ice with oriented 
structure (pressing in of the punch has been made in parallels to principal optical axis) 
than on the ice with chaotic structure. 

Consequently, the temperature has an influence on the strength not only of 
inter-crystal ties, but also inside-crystal ties. 

Several displacements tests at a different temperature have been carried out for 
qualitative estimation of temperature influence on ice flow speed. 

7. The elastic ice deformations are revealed in any stage of deformation beginning 
from the momentary loading and ending by a stage of settled progressive flow, but 
it is natural the more protracted the process is, the smaller is the réle played by these 
deformations (in respect to general deformation). The elastic deformations reach 
their greatest value at a displacement perpendicular to the basic surfaces and the 
smallest — at a displacement along these surfaces, which co-ordinates well with Mige 
idea about character of ice crystal resistance according to its orientation. 

It should be noted that in the ice, as in elastic-plastic-viscous body, the elastic 
deformations are of two kinds: purely elastic deformations arising instantaneously 
and deformations of elastic after-effect developing in time. 
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